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Résumé
Les observations spatiales d’extension de glace de mer montrent que la banquise arctique
a fortement réduit au cours des 40 dernières années, avec une nette tendance à l’accélération
depuis la fin des années 1990. Bien que les processus expliquant cette fonte accélérée soient
en partie compris, les modèles de banquise ne reproduisent pas clairement les variations
d’extension observées. Cette mauvaise représentation des modèles est généralement attribuée
à une méconnaissance des rétroactions climatiques. Parmi ces rétroactions, nous souhaitons
nous intéresser à l’une d’entre elles en particulier : l’amincissement de la glace de mer. Cet
amincissement est généralement associé à une fonte plus précoce et à une accélération de
l’export de glace. L’amélioration de la représentation de l’épaisseur de banquise est donc
nécessaire pour mieux comprendre les variations d’extension de banquise observées au cours
des dernières décennies.
Contrairement aux données d’extension de banquise, il n’existe pas à l’heure actuelle de
données d’épaisseur de glace à l’échelle du Bassin Arctique couvrant une longue période (> 20
ans). En revanche, de multiples études ont montré qu’il était possible d’estimer l’épaisseur de
glace à l’échelle du Bassin Arctique à partir de l’altimétrie spatiale. Pour mesurer l’épaisseur
de glace par altimétrie, on emploie généralement la technique du "franc-bord". Cette méthode
consiste à estimer par altimétrie spatiale l’épaisseur de glace émergée (le franc-bord) et à
convertir cette mesure en épaisseur totale en résolvant l’équation d’hydrostatique qui existe
entre la glace recouverte de neige et l’océan. La méthode du franc-bord a été appliquée
à diverses missions altimétriques (ERS-2, Envisat et CryoSat-2) depuis 1995 et devrait ainsi
pouvoir fournir une série temporelle d’épaisseur de glace de plus de 20 ans. Cela dit, il n’existe
à ce jour aucune série temporelle d’épaisseur de glace couvrant plus de 6 années. Cette absence
d’une longue série temporelle est principalement due à un manque de continuité de la mesure
du franc-bord liée à l’évolution des techniques radar (altimétrie conventionnelle/altimétrie
SAR) ainsi qu’aux incertitudes liées à la conversion du franc-bord en épaisseur de glace.
Dans ce contexte, cette thèse a pour objectifs d’analyser les biais inter-missions de franc-bord
et d’améliorer la conversion du franc-bord en épaisseur de glace en exploitant au mieux la
mesure altimétrique. Pour remplir ces objectifs, un travail de fond est réalisé sur l’interaction
de la mesure radar avec l’environnement de la banquise (neige, rugosité, etc).
Les résultats de l’analyse de la mesure radar sur la banquise permettent d’établir la plus
longue série temporelle d’épaisseur de glace de mer disponible à ce jour (2002-2016). L’analyse
de cette série temporelle montre que la banquise s’est amincie en moyenne de 0.013(±0.09)
m.an−1 au cours de la période 2002-2016. Cet amincissement est principalement attribué
à la réduction de surface de glace pérenne ayant eu lieu au cours de la même période. La
forte incertitude associée à cette tendance est quant à elle attribuée à l’importante variabilité
inter-annuelle de l’épaisseur de banquise arctique.
Mots clés : Arctique, banquise, neige, franc-bord, épaisseur de glace, altimétrie radar,
Low Resolution Mode, Synthetic Aperture Radar.
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Abstract
Satellite observations have shown that the arctic sea ice extent has strongly decreased
during the last 40 years, with a clear increase of the shrinking since the 90’s. While the
mechanisms responsible for this accelerated shrinking are relatively well known, sea ice models
do not clearly reproduce the observed extent variations. This inaccurate representation is
generally attributed to a misunderstanding of the arctic system climate feedbacks. Among
these feedbacks, we seek to study one of them in particular : the sea ice thinning.
Sea ice thinning is generally associated with an earlier seasonal melt as well as an increase
in sea ice export ; both tend to accelerate the sea ice retreat. A good representation of sea
ice thickness is therefore necessary to improve our understanding of the arctic sea ice extent
variations observed during the last decades.
Unlike sea ice extent data, there are currently no pan-Arctic sea ice thickness observa-
tions covering a large period (> 20 years). However, several studies have demonstrated the
potential of satellite altimetry to retrieve sea ice thickness at a basin scale. To measure sea
ice thickness from radar altimetry, the "freeboard" technique is generally employed. This me-
thodology consists of estimating the thickness of the emerged sea ice (freeboard) from radar
altimetry and then converting this measurement to sea ice thickness, using an equation for
the hydrostatic equilibrium that exists between the snow covered sea ice and the ocean. The
freeboard methodology has been applied to diverse altimetric missions (ERS-2, Envisat and
CryoSat-2) since 1995 and should allow the retrieval of more than 20 years of pan-Arctic ice
thickness. However, the previous estimates of sea ice thickness are data shorter than 6 years
in duration. This absence of a long ice thickness time series is mostly due to the difficulty in
providing continuity between the different altimetric missions (conventional altimetry/SAR
altimetry) as well as to the uncertainties related to the freeboard-to-thickness conversion.
In this context, this thesis makes an analysis of the freeboard inter-mission biases and improves
the freeboard-to-thickness conversion in order to produce long term ice thickness estimates.
To achieve these goals, a thorough analysis of the interaction between the radar signal and
the sea ice parameters (snow, roughness, etc) is performed.
The analysis of the radar signal physics over sea ice allows to derive the longest time
series of arctic sea ice thickness ever established to this day (2002-2016). The analysis of this
time series shows that sea ice has thinned from 0.013(±0.09) m.year−1 in average during
the 2002-2016 period. The ice thinning is mainly attributed to the loss of perennial sea ice
that occurred during the same period while the high uncertainty associated with this trend
is associated to the important inter-annual variability of arctic sea ice thickness.
Keywords : Arctic, sea ice, snow, freeboard, ice thickness, radar altimetry, Low
Resolution Mode, Synthetic Aperture Radar.
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Introduction générale
Le 5ème rapport du GIEC publié en 2014 indiquait que la moyenne globale des tempé-
ratures de surface combinant les terres émergées et les océans avait augmenté de 0.85◦C au
cours de la période 1880–2012. Dans ce contexte de réchauffement climatique, les éléments
climatiques les plus sensibles sont très certainement ceux de la cryosphère, c’est à dire les
calottes polaires, les glaciers, la banquise et le pergélisol.
Parmi ces objets, seule la banquise se forme au niveau de l’océan. On la retrouve au niveau de
l’Océan Arctique dans l’hémisphère Nord et au niveau de l’Océan Austral dans l’hémisphère
Sud.
La banquise joue un rôle majeur dans le climat global. Du fait de ses propriétés optiques, la
glace réfléchit 50 à 90% du rayonnement solaire tandis que l’océan n’en réfléchit que 10%. Les
millions de km2 de glace de mer recouvrant l’océan participent donc à réduire la température
moyenne du globe. Cette relation entre banquise et climat suggère que les variations d’étendue
de banquise sont susceptibles d’impacter en retour l’ensemble du climat. Voilà pourquoi le
suivi de l’état de la banquise est primordial pour améliorer la représentation du climat global.
Depuis les premières observations globales d’extension de glace obtenues par satellite en
1975, les banquises Arctique et Antarctique ont subit des sorts bien différents. Tandis que
l’extension minimum annuelle de la banquise Arctique a diminué en moyenne de 13.6%/décen-
nie entre 1979 et 2017, celle de la banquise Antarctique a elle augmenté sur la même période
de 3.3%/décennie. Parmi les causes multiples pouvant expliquer ces variations (températures
de l’air, circulation atmosphérique, etc), cette thèse a pour mission de se consacrer à l’une
d’entre elles en particulier : L’amincissement de l’épaisseur de glace.
L’épaisseur de glace joue un rôle fondamental puisqu’elle conditionne la fragilité thermody-
namique à travers la fonte et la fragilité mécanique à travers le morcelage et l’export. Par
conséquent, il est primordial d’être en capacité de mesurer l’épaisseur de banquise afin de
mieux comprendre la relation qu’il existe entre extension et épaisseur de banquise.
A l’heure actuelle, la seule méthode permettant de mesurer l’épaisseur de glace de mer à
l’échelle des bassins océaniques repose sur l’altimétrie satellitaire.
L’altimétrie satellitaire à vocation géophysique a débuté dans les années 1970 avec la volonté
de mesurer le niveau des océans à l’échelle du globe. Ce n’est que depuis les années 1990 que
cette technique instrumentale s’est ouvert à l’étude des surface gelées.
A travers cette thèse, nous découvrirons le fonctionnement de l’altimétrie radar et nous verrons
comment une petite plate-forme située à des centaines de kilomètres de la Terre permet
de mesurer l’épaisseur de glace de mer avec une précision remarquable. Nous montrerons
également que les techniques de mesure actuelles présentent d’importantes limitations qu’il
est nécessaire de corriger afin d’améliorer les estimations d’épaisseur de banquise.
Face au temps limité qu’offre une thèse de doctorat, nous limiterons notre étude à la ban-
quise Arctique et nous laisserons momentanément de côté la banquise Antarctique. Le choix
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Introduction
de l’Arctique est principalement motivé par une bibliographie plus fournie ainsi que par un
réseau de mesures suffisamment dense pour valider les mesures satellites.
Pour terminer cette introduction parlons de la philosophie de notre approche. Cette thèse
se trouve à mi-chemin entre la physique de la mesure et la géophysique. Nous ne parlons
pas ici d’un amalgame de disciplines mais de la liaison étroite et réciproque qui existe entre
l’observateur et l’observé. Ce travail de thèse passe donc d’abord par une description appro-
fondie du milieu d’étude et de l’instrument avec lequel nous allons l’observer (Chapitre I, II
& III). Une fois ce travail d’introduction terminé, nous pourrons alors passer à l’amélioration
du suivi de la banquise par altimétrie radar (Chapitre IV & VI). Enfin, nous utiliserons ces
observations d’épaisseur de glace nouvellement produites afin d’étudier pour la première fois
les variations d’épaisseur de banquise Arctique sur une période longue (Chapitre V).
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Chapitre 1
L’océan Arctique et sa banquise
1.1 L’océan Arctique
L’océan Arctique s’étend sur une superficie totale d’environ 14 millions de km2, soit une
surface de l’ordre de 20 fois la France. Il est formé d’un ensemble de mers situées autour du
pôle Nord magnétique. Tout au long de cette thèse, je ferai référence aux noms de ces mers
afin de décrire spatialement les résultats scientifiques. Pour le lecteur qui ne serait pas familier
avec la géographie de la région, une carte de ces mers est présentée figure 1.1.a.
D’Ouest en Est, l’océan Arctique est limité dans sa partie méridionale par l’Archipel du Sval-
bard, le nord de la Scandinavie, l’Asie, l’Amérique du Nord, le Groenland et enfin l’Islande. Sa
plus large ouverture avec le reste de l’océan mondial est située au Nord de l’océan Atlantique
et plus particulièrement au niveau du détroit de Fram où la profondeur du seuil atteint 2600
m. L’océan Arctique communique également avec l’océan Pacifique par le détroit de Béring et
avec la Mer de Baffin à travers les nombreux canaux formés par le grand Archipel Canadien.
On distingue 3 grands bassins profonds : le Bassin Canadien, dans la partie ouest de l’Arc-
tique 1 et les Bassins d’Amundsen et de Nansen situés dans la partie est de l’Arctique (figure
1.1.b). La dorsale séparant les bassins Canadien et d’Amundsen est appelée dorsale de Lomo-
nosov tandis que la dorsale séparant les bassins d’Amundsen et de Nansen est appelée dorsale
de Gakkel.
La circulation générale de l’océan Arctique est tout d’abord composée du Gyre anti-
cyclonique de Beaufort situé, comme son nom l’indique, dans la mer de Beaufort. Le gyre de
Beaufort est un gyre océanique forcé par la présence quasi-permanente d’un système de hautes
pressions couvrant une grande partie de l’Arctique de l’Ouest. Une étude récente a montré
que le gyre de Beaufort forme un gigantesque dôme d’eau peu salée équivalent à environ 70
000 km3 d’eau douce auxquels se sont ajoutés environ 8 000 km3 entre 1995 et 2010 (Giles
et al., 2012). Cet accroissement du stock d’eau douce a été attribué à une augmentation de
l’anomalie négative de rotationnel du vent qui a eu pour conséquence de faire monter le niveau
de la mer d’environ 2 cm.an−1 dans cette région au cours de cette même période.
La circulation générale de l’océan Arctique est également composée du courant de dérive
transpolaire qui s’étend des côtes sibériennes jusqu’au détroit de Fram. L’existence de ce
courant est connue depuis déjà bien longtemps puisque le Norvégien Nansen a tenté entre
1893 et 1896 d’y laisser dériver le Fram dans le but de se rapprocher le plus possible du pôle
Nord (Nansen, 1897) .
1. L’Ouest Arctique désigne généralement la partie se trouvant entre -180◦ et 0◦.
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Figure 1.1 – (a) Carte des différentes mer constituant l’océan Arctique : La mer d’Okhotsk
(1), la mer de Bering (2), la bay de Hudson (3), la Bay de Baffin (4), la région Est-
Groenlandaise (5), les mers de Kara et de Barent (6), l’Arctique central (7), l’Archipel Ca-
nadien (8), les mers de Laptev et Est-Sibériennes (9) et le bassin du Canada (10). Tirée de
(Markus et al., 2009), (b) Carte de la bathymétrie de l’océan Arctique et de la topographie
des continents environnants. Adapté de https://www.ngdc.noaa.gov. (c) Carte de la circula-
tion générale de surface et de subsurface de l’océan Arctique. La couleur rouge indique le
transport de masses d’eau chaude et la couleur bleue indique le transport de masses d’eau
froide. Tirée de https://www.whoi.edu.
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Enfin, la circulation générale de l’océan Arctique comprend la terminaison de la dérive Nord-
Atlantique qui apporte des eaux chaudes et salées en provenance de l’océan Atlantique. Cet
apport d’eau chaude salée joue un rôle majeur dans la formation de la banquise puisqu’elle
contribue à la formation d’une épaisse halocline froide dans l’ensemble du bassin et induit la
formation d’une forte stratification à la surface de l’océan. Ainsi, malgré le refroidissement et
la densification des eaux de surface, cette stratification limite le mélanger vertical et permet
à l’eau de surface de se refroidir jusqu’à atteindre la température de gel.
1.2 Le climat arctique
Comme chacun le sait, l’Homme a pendant longtemps cru que la surface de la Terre
était plate. Cette représentation simpliste de notre planète allait cependant être bouleversée
lorsque Parménide (Vème siècle av J.-C) comprit que l’ombre circulaire observée à la surface
de la lune pendant les éclipses était celle de la Terre et que cette dernière devait alors avoir
une forme sphérique. Très vite, cette découverte entraîna un constat étonnant : si la Terre
est ronde, alors ses extrémités inférieure et supérieure, les pôles, devraient recevoir moins de
rayonnement solaire par unité de surface que le reste de la surface terrestre. Ainsi naissait la
première théorie climatique : le globe terrestre serait divisé en deux zones glacées aux pôles,
une zone bouillante infranchissable à l’équateur et deux zones intermédiaires suffisamment
tempérées pour que la vie puisse s’y développer. L’expédition de Pythéas en 330 av J.-C
allait confirmer l’existence d’une zone froide autour du Pôle Nord.
Depuis ces premières découvertes, nos connaissances sur le climat arctique ont fortement
évolué et nous permettent aujourd’hui d’en faire une description très précise.
Comme l’avaient imaginé les grecs de l’antiquité, le flux de radiations solaires reçu à la surface
de la Terre dépend de la latitude considérée. Aux pôles, les rayons de soleil arrivent avec une
grande inclinaison et apportent peu d’énergie par unité de surface. Le taux de radiation net
de surface reçue en moyenne entre 65◦N et 90◦N varie de 0 W.m−2 en hiver à 200 W.m−2 au
cœur de l’été (voir figure 1.2.a).
En hiver, la plupart des régions arctiques ne reçoivent aucune radiation solaire, c’est ce qu’on
appelle la nuit polaire. Au pôle, cette nuit polaire dure 6 mois (entre le 21 Décembre et le
21 Juin) tandis que plus au sud, comme au Spitzberg par exemple (79◦N), la nuit polaire ne
dure "que" 3 mois.
Cette absence de rayonnement solaire en hiver est à l’origine d’un fort déséquilibre énergétique,
c’est à dire que la Terre émet plus d’énergie en direction de l’espace qu’elle n’en reçoit par
rayonnement solaire. Une partie de ce déséquilibre est compensée par le transport méridien
de chaleur par l’atmosphère (cellule polaire) et l’océan Atlantique (dérive Nord-Atlantique).
Malgré cet apport de chaleur en provenance des basses latitudes, les températures moyennes
en Arctique dépassent rarement -20◦C en hiver et restent le plus souvent au dessous de 10◦C
en été (voir figure 1.2.b).
Au niveau de l’océan Arctique, le taux de précipitations est comparable à celui d’un désert.
Cette caractéristique climatique s’explique par la présence de la banquise qui réduit l’éva-
poration ainsi que par les subsidences atmosphériques de la cellule polaire qui limitent les
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formations nuageuses. Les précipitations sont légèrement plus importantes en été lorsque les
températures deviennent plus chaudes et que l’océan se libère de sa banquise. La plupart du
temps, ces précipitations tombent sous forme de neige mais il arrive également qu’il pleuve
en été lorsque les températures sont suffisamment élevées.
Au cours des dernières décennies, le climat arctique a subi d’importants changements, avec
notamment une augmentation des températures de surface de 0.72◦C/décennie entre 1980 et
2005 (Comiso, 2006). Les températures mesurées actuellement au niveau du cercle polaire
n’ont plus été atteintes depuis au moins 44 000 ans (Miller et al., 2013). L’origine de ce
réchauffement est comme pour le reste du globe lié en grande partie à l’activité anthropique
et à la consommation de carbone fossile (Stocker, 2014). Il est également important de sou-
ligner que l’Arctique s’est réchauffé en moyenne 3 à 4 fois plus vite que le reste de la planète
(Hansen et al., 2010). L’augmentation plus rapide des températures de la zone arctique est
généralement attribuée aux mécanismes appelés "rétroactions". Une rétroaction est un phé-
nomène déclenché par une perturbation initiale qui agit en retour sur le système qui l’a fait
naître. Elle peut être positive, auquel cas elle aura la même conséquence que la perturbation
qui l’a créée ou bien négative, auquel cas elle aura un effet inverse à la perturbation qui l’a
créée.
La rétroaction ma plus importante en Arctique est certainement la modification de l’albédo
de surface. On appelle albédo l’indice qui caractérise la capacité d’une surface à réfléchir le
rayonnement solaire en direction de l’espace. Lorsqu’une surface a un albédo égal à 1, elle
réfléchit tout le rayonnement solaire sans rien n’absorber de son énergie. Au contraire, si cette
surface a un albédo de 0, toute l’énergie solaire est absorbée et participe ainsi à l’augmen-
tation des températures du système Terre. L’océan a un albédo environ égale à environ 0.1
et absorbe donc une quantité relativement importante de rayonnement solaire. Au contraire,
l’albédo de la glace (0.50-0.70) et de la neige qui la recouvre (0.70-0.90) est relativement élevé,
ce qui procure à la banquise une forte capacité de réflexion du rayonnement solaire. Ainsi, la
diminution des étendues de la banquise observée au cours des dernières décennies (voir section
1.4) a eu pour conséquence de faire chuter l’albédo et de réchauffer l’océan et l’atmosphère
(Perovich et al., 2007).
Concernant l’avenir du climat arctique, la plupart des études s’accordent à dire que l’aug-
mentation des températures arctiques va encore s’accélérer au cours des prochaines décennies
pour atteindre environ 7 à 9◦C de plus à la fin du XXIème siècle (Hansen et al., 2010). Cette
augmentation des températures de surface devrait inévitablement causer la disparition de la
banquise arctique estivale avant la fin du XXIème siècle (Stocker, 2014).
1.3 La banquise arctique
1.3.1 Embâcle
Aussi appelée glace de mer, la banquise se forme dans l’océan à partir d’eau de mer. Il ne
faut pas la confondre avec les icebergs qui eux, sont formés par les chutes de neige tombées à
la surface des calottes glaciaires et qui ont rejoint la mer sous l’effet du vêlage.
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(a)
(b)
(c)
Figure 1.2 – Cycle annuel moyen (a) du flux de raditions solaires, (b) des températures à
2 mètres et (c) des précipitations en équivalent liquide. Les moyennes sont estimées sur la
période 1980-2010 et pour la zone 65-90◦N à partir de la ré-analyse ERA-interim.
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La formation de la banquise, communément appelée "embâcle", se déroule selon un schéma
bien particulier. A la fin de l’été, la température de l’atmosphère refroidit la couche de sur-
face océanique et de petits cristaux de glace commencent à se former lorsque la température
atteint environ -1.86◦C. La différence de température de congélation entre l’eau douce (0◦C)
et l’eau de mer est due à la présence de sel dans l’eau de mer qui dilue les molécules d’eau et
l’empêche de geler à la température habituelle.
Si la mer est agitée, une couche de glace frazil (petites aiguilles et plaquettes) se forme en
surface et s’agglomère pour former de la glace en forme de "crêpe" (voir figure 1.3.a). Par la
suite, les crêpes de glace finissent par se souder et donnent naissance à une banquise relati-
vement rugueuse.
En cas de mer calme, la formation de la banquise est légèrement différente puisqu’elle dé-
bute par l’apparition d’une couche de glace sombre et élastique appelée "Nilas" (figure 1.3.b).
Lorsque la couche de Nilas a atteint une épaisseur d’environ 15 cm, la glace devient complè-
tement blanche et prend l’allure d’une banquise continue et relativement plate.
Une fois formée, la banquise continue de s’épaissir par le bas sous l’effet des températures
atmosphériques négatives. Il est important de noter que cette croissance thermodynamique
est un processus non-linéaire puisque la glace joue le rôle d’isolant entre l’atmosphère froid
et l’océan plus chaud. Ainsi, plus la banquise épaissit et plus l’impact des températures at-
mosphériques à sa base est amorti, en conséquence de quoi la glace épaisse grossit moins vite
que la glace fine à température égale.
La déformation mécanique de la glace joue également un rôle important dans la croissance ver-
ticale de la banquise. En effet, les mouvements de convergence dus à l’effet du vent créent de
fortes pressions mécaniques latérales et donnent lieu à la formation de crêtes de compression
(cf. figure 1.3.c) qui tendent à augmenter localement l’épaisseur de glace (Weiss et al., 2007 ;
Rampal et al., 2008). Une étude récente a montré que dans certaines régions de l’Arctique,
plus de 50% d’augmentation d’épaisseur de la banquise peut être attribuée à la déformation
mécanique (Kwok et Cunningham, 2016).
En sommant les effets thermodynamique et mécanique, la banquise arctique croit en moyenne
de 1 à 2 m chaque hiver (Laxon et al., 2013).
Au plus fort de l’hiver, la banquise recouvre l’ensemble de l’océan Arctique et s’étend même
dans les mer d’Okhotsk, de Bering et de Baffin. L’étendue de glace atteint son maximum
annuel en Mars (14-16 millions de km2) et son minimum en Septembre (4-8 millions de km2)
(cf. figure 1.4). Vu depuis l’espace, la banquise est donc l’objet géophysique qui affiche la
plus grande dynamique saisonnière avec une surface de glace grande comme environ 15 fois
la France qui disparaît chaque été au profit de l’océan avant de se reformer à nouveau en
automne.
1.3.2 Débâcle
La croissance de la banquise s’arrête au début du printemps, période à laquelle le rayon-
nement solaire commence à réchauffer l’atmosphère et la surface de la glace. Commence alors
le processus de fonte de la banquise que l’on appelle "débâcle". Comme pour l’embâcle, la
débâcle s’opère selon un schéma précis. Tout d’abord, les températures positives et le rayon-
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(a)
(b)
(c)
Figure 1.3 – Photographies de (a) crêpes de glace et (b) glace Nilas prises par Don Perovich,
Cold Regions Research and Engineering Laboratory. (c) Photographie d’une ride de pression,
prise par Ted Scambos, National Snow and Ice Data Center.
9
Chapitre 1. L’océan Arctique et sa banquise
nement solaire commencent à faire fondre la neige et la surface de la banquise. Environ un
quart de l’eau formée par cette fonte est piégée à la surface de la banquise sous forme de mare
de fonte (melt ponds en anglais), la moitié percole à travers la glace poreuse et le reste de
l’eau déborde tout simplement dans l’océan (Eicken et al., 2002). La formation des mares de
fonte modifie fortement les caractéristiques de surface de la banquise. En particulier, l’albédo
de l’eau (0.05-0.2) plus faible que celui de la neige (0.7-0.9) conduit à une absorption d’énergie
beaucoup plus importante. En outre, la plus forte conductivité thermique de l’eau contenue
dans les mares de fontes (0.60 W.m−1.K−1) par rapport à celle de la neige (0.11 W.m−1.K−1)
conduit d’avantage l’énergie thermique et participe ainsi à éroder la glace. Cette fonte de sur-
face est le processus dominant de l’ablation de la banquise arctique avec une perte d’épaisseur
estimée entre 0.3 à 1 m chaque été.
La fonte par le bas de la banquise engendrée par le réchauffement de l’océan joue également
un rôle important et peut atteindre 0.6 m en une saison (Perovich et al., 2003).
Lorsque la glace est suffisamment fragilisée, les vents et la circulation océanique fracturent la
banquise en une multitude de plaques. La banquise morcelée prend alors le nom de "pack".
Le passage de banquise uniforme au stade de pack rend la glace plus mobile et le vent peut
alors transporter les plaques de glace à des vitesses de plusieurs kilomètres par jour. Une
partie importante de la banquise est alors expulsée dans les océans plus au sud, où elle fond
rapidement. Chaque année, c’est entre 0.8 et 1.2 millions de km2 de glace qui sont exportés
au travers du seul détroit de Fram (Halvorsen et al., 2015).
La banquise qui survit à la fonte et à l’export est appelée glace pérenne ou glace multi-annuelle
tandis que la glace qui n’a vécu qu’un seul hiver est appelée glace saisonnière. Lorsque l’été
se termine, la débâcle prend fin et un nouvel embâcle commence.
1.3.3 Caractéristiques physiques de la glace de mer
Au cours de sa formation, la banquise emprisonne une partie importante du sel contenu
dans l’eau de mer (entre 5 et 10 g.kg−1). Ce sel se retrouve principalement concentré sous
forme d’une solution aqueuse appelée saumure. A mesure que la banquise se développe, la
saumure se regroupe sous forme de poches en creusant un réseau de chenaux important et en
rendant la banquise très poreuse. Ces poches de saumure migrent ensuite vers la base de la
banquise jusqu’à être expulsées dans l’océan sous forme de fines plumes.
Au moment de la formation de la banquise, la glace piège également de l’air sous forme de
petites bulles. Plus l’embâcle est rapide et plus le contenu en air est grand (Wadhams et
Davis, 2000).
La variabilité du contenu en air et en sel de la banquise induit une variabilité importante
de ses propriétés physiques. En particulier, la conductivité thermique de la glace varie de
1.8 W.m−1.K−1 pour la glace pérenne à 2.2 W.m−1.K−1 pour la glace saisonnière (Pringle
et al., 2006). Tout comme la conductivité thermique, la densité de la glace de mer dépend
du contenu en sel et en air de la banquise. Cette densité varie de 720 kg.m−3 pour la glace
pérenne à 940 kg.m−3 pour la glace saisonnière (Timco et Frederking, 1996).
La structure macroscopique de la banquise est également très variable. Sous l’action du
vent et de la circulation océanique, des crêtes de compression se forment et peuvent atteindre
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une dizaine de mètres de hauteur en surface et encore bien plus sous l’eau. De plus, les mares
de fonte vidangées créent une forte rugosité de l’ordre de 50 cm de haut à la surface de la
glace pérenne. Il faut cependant noter que cette rugosité n’est pas visible à l’œil nu car la
neige qui recouvre la banquise lisse sa surface.
L’action du vent et des courants océaniques crée aussi de grandes fractures dans la banquise
que l’on appelle généralement par le terme anglais "leads". Les leads peuvent atteindre une
largeur de plusieurs kilomètres et une longueur de plusieurs centaines de kilomètres. On les
retrouve principalement dans les zones de forte circulation océanique comme par exemple
dans la mer de Beaufort (Zakharova et al., 2015 ; Willmes et Heinemann, 2015). Lors-
qu’un lead s’ouvre, l’océan est immédiatement refroidit par l’atmosphère et une couche de
glace nouvelle fine et lisse se forme rapidement à sa surface.
Figure 1.4 – Graphique montrant les variations inter-annuelles d’extension de la banquise
arctique mesurées à partir d’imageurs radiométriques satellitaires. Tirée de http://nsidc.org/
data/seaice_index/
1.3.4 Manteau neigeux
Afin que la description de la banquise soit complète, une caractéristique manque encore à
l’appel : le manteau neigeux. Dès que la banquise est formée, la neige commence à s’accumuler
à sa surface. L’essentiel du manteau neigeux se forme en fin d’automne/début d’hiver suite
à d’importantes tempêtes de neige (Sturm et al., 2002). Le reste de l’hiver, les chutes de
neige sont moins fréquentes et l’accumulation est moins importante. Les autres processus
responsables de la variation d’épaisseur de la couverture neigeuse sont l’érosion (transport
par le vent et chute dans les leads) et la sublimation (passage de l’état solide à gazeux). Bien
que l’impact de ces phénomènes soit encore mal estimé, des études ont montré qu’ils pouvaient
causer des variations du manteau neigeux de plusieurs centimètres (Sturm et al., 2002).
Du fait de la variabilité de la période d’apparition de la banquise, l’épaisseur de neige à la
surface de la banquise est spatialement in-homogène. La glace formée en milieu d’hiver n’est
recouverte que par quelques centimètres de neige tandis que la glace présente au début de
l’automne est recouverte par un manteau neigeux pouvant atteindre 80 cm à la fin de l’hiver
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(Sturm et al., 2006). L’épaisseur de neige dépend également des caractéristiques de la glace.
La neige se trouvant sur de la glace lisse sera moins résistante face à l’érosion du vent que la
neige se trouvant sur de la glace rugueuse qui retient cette dernière plus facilement.
Le manteau neigeux est généralement constitué de 3 types de neige : la neige fraîche, le
"wind slab" et le givre de profondeur. La neige fraîche est définie comme la neige tombée
au cours des dernières 24 heures. Elle ne s’est pas encore métamorphisée et conserve ses
caractéristiques (taille et forme) acquises au moment du dépôt. Le wind slab est formé pendant
les tempêtes de neige au cours desquelles le vent brise les gros grains de neige en de petites
structures (0.3-0.8 mm) et tasse la neige pour former une couche relativement dense (300-400
kg.m−3). Le givre de profondeur se forme quant à lui à la base de la couverture neigeuse
au début de l’hiver, lorsque de forts gradients de température induisent un métamorphisme
qui transforme les grains de neige en cristaux pouvant atteindre 5 à 15 mm (Sturm et al.,
2006). Le givre de profondeur a une densité relativement faible comparé au reste du manteau
neigeux (280-350 kg.m−3).
La neige joue un rôle thermodynamique important dans la formation de la banquise puis-
qu’elle isole l’atmosphère froide de la glace et ralentit ainsi sa croissance. A l’inverse, son
albédo (0.7-0.9) étant plus fort que celui de la glace (0.5-0.7), elle limite l’absorbtion d’éner-
gie solaire au printemps et ralentit ainsi la fonte de la banquise.
1.4 Variabilité décennale de l’extension de banquise arctique
L’océan Arctique est une région immense et très difficile d’accès. Par conséquent, le suivi
de l’ensemble de l’extension de la banquise est un exercice qui peut s’avérer particulièrement
complexe. Dans ce contexte, les observations spatiales permettent d’étudier la glace de mer
à des résolutions temporelle et spatiale incomparables. En particulier, les imageurs radio-
métriques permettent d’obtenir tout au long de l’année (de jour comme de nuit) des cartes
quotidiennes d’étendue de glace de mer à une résolution kilométrique et cela malgré la cou-
verture nuageuse.
Le suivi par satellite de la concentration de glace de mer a débuté en 1974 avec le lancement
de la mission Electrically Scanning Microwave Radiometer ESMR et s’est poursuivi avec
les missions Scanning Multichannel Microwave Radiometer (SMMR) en 1978, Special Sensor
Microwave Imagers (SSMI) de 1987 à 2007 et Special Sensor Microwave Imager/Sounder (SS-
MIS) de 2008 à nos jours. En parallèle, la mission Advanced Microwave Scanning Radiometer
(AMSR) avec les radiomètres AMSR-E (2002-2011) et AMSR-2 (2012-) a également permis
de mesurer l’étendue totale de la banquise de 2002 jusqu’à aujourd’hui. A ce jour nous dis-
posons d’une archive de presque 40 ans d’observations quotidiennes d’étendue de banquise
arctique grâce aux mesures satellites.
L’exploitation de ces données a permis de montrer que la surface de banquise arctique
a considérablement diminué depuis les premières mesures réalisées à la fin des années 1970.
Cette diminution de la surface de banquise est plus forte en été (-13.3%/décénie) qu’en hi-
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ver (-2.7%/décénie) comme en atteste la figure 1.5. Cette différence du comportement de
la banquise entre l’hiver et l’été est principalement due au fait que malgré le réchauffement
climatique (Hansen et al., 2010), les températures restent fortement négatives en hiver et
permettent ainsi de régénérer presque entièrement la banquise.
Communément, on représente les variations d’extension minimale de la banquise (en Sep-
tembre) plutôt que ses variations annuelles moyennes. Au delà de l’aspect "sensationnel",
l’extension minimale est une donnée qui caractérise bien l’état de santé de la banquise puis-
qu’elle correspond à la surface de glace qui a survécu à l’été.
En Septembre 2012, la surface de glace de mer a provisoirement atteint son plus bas record
avec une extension de 3.5 millions de km2, soit environ 2 fois moins que durant les années 1980
(cf. figure 1.5.a). Il n’est nul doute que ce triste record devrait être battu dans les prochaines
années.
(a) (b)
(c)
Figure 1.5 – (a) Carte de la banquise arctique (en blanc) à son plus bas record d’extension,
le 16 Septembre 2012. La courbe orange montre la limite médiane du minimum d’exten-
sion calculée sur la période 1979-2000. Tirée de http://nsidc.org/data/seaice_index/ . (b) et
(c) Graphiques montrant les anomalies mensuelles moyennes de l’extension de glace de mer
dans l’hémisphère Nord données en pourcentage respectivement pour les mois de Mars et
Septembre. Tirés de http://nsidc.org/data/seaice_index/
Dès la fin du XXème siècle, des études ont montré que la variabilité naturelle du climat
ne pouvait pas entièrement expliquer la diminution de l’extension de la banquise arctique
observée au cours des dernières décennies (Vinnikov et al., 1999 ; Gregory et al., 2002). Plus
récemment, l’étude de Kay et al., (2011) a démontré qu’environ la moitié de la diminution de
l’extension de la banquise entre 1979 et 2005 était liée à la variabilité naturelle et que le reste
était du à l’émission anthropique de gaz à effet de serre. Ces résultats sont particulièrement
intéressants puisqu’ils montrent que même si le forçage anthropique exerce un rôle important
sur les variations d’extension de la banquise, la variabilité interne reste malgré tout un acteur
majeur des changements constatés. L’impact de la variabilité naturelle sur les tendances
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d’extension de la banquise est particulièrement important pour des échelles allant de 2 à 20
ans. Concernant les tendances supérieures à 20 ans, comme celle observée au cours des 4
dernières décennies, le rôle de l’activité anthropique est cependant beaucoup plus grand que
celui de la variabilité naturelle (Kay et al., 2011).
Lorsque l’on rentre plus en détail dans les mécanismes responsables de la diminution de
l’extension de la banquise, on se rend vite compte que le système océan/glace/atmosphère
arctique est truffé de rétroactions et qu’il est bien compliqué d’estimer la part de chacun des
processus physiques dans la diminution de l’étendue de la banquise arctique. Néanmoins, cet
exercice est nécessaire pour bien situer le contexte scientifique de cette thèse.
Afin de comprendre pourquoi la banquise a connu un tel retrait, il faut d’abord se pencher
sur la circulation atmosphérique. En effet, la circulation atmosphérique conditionne le trans-
port de la banquise par les vents, l’apport de chaleur depuis les moyennes latitudes ou encore
l’installation de conditions cyclonique ou anticyclonique. A travers ces différents phénomènes,
elle influence donc fortement les conditions de développement de la banquise et joue un grand
rôle dans les variations de son extension.
Pour caractériser l’état de la circulation atmosphérique au-dessus de l’océan Arctique, on fait
souvent appel à l’Oscillation Arctique (OA) aussi appelée Northern Annual Mode (NAM).
L’OA est un indice des variations de pression inter-annuelle enregistrées au niveau de la mer
entre 20◦N et le pôle Nord et qui est généralement associé à des régimes de circulations
atmosphériques particuliers.
(a) (b) (c)OA faible OA fort
Forte recirculation Faible recirculation
Figure 1.6 – (a) Graphique montrant les variations saisonnières moyennes de l’indice Oscial-
lation Arctique (OA) pour les mois de Novembre à Mars. Adapté de https://www.pmel.noaa.
gov, et circulations de la glace de mer pour (b) un indice faible d’OA et (c) un indice élevé
d’OA. Adapté de (Rigor et al., 2002)
Comme le montre la figure 1.6.a, l’indice de l’OA affiche une tendance fortement à la
hausse entre le milieu des années 1960 et le début des années 1990. Cette tendance a été
associée à une intensification du courant transpolaire et à une réduction de la taille du Gyre
de Beaufort (cf. figures 1.6.b-c) (Rigor et al., 2002 ; Deser et Teng, 2008). L’intensification
du courant transpolaire a eu pour principale conséquence d’augmenter la perte de glace de
mer par export à travers le détroit de Fram réduisant ainsi l’extension de la banquise à la
fin de l’été (Rigor et al., 2002). Dans le même temps, la contraction du gyre de Beaufort
a causé une réduction du transport de glace pérenne localisée au Nord du Canada vers les
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côtes Eurasiennes et a eu pour conséquence le remplacement d’une grande partie de la glace
pérenne par de la glace saisonnière (Rigor et Wallace, 2004). La glace saisonnière étant
plus fine et plus fragile que la glace pérenne, s’en est alors suivi une rapide diminution de
l’étendue de banquise.
Depuis le début des années 1990, la tendance de l’OA s’est inversée et l’indice a presque
retrouvé son niveau des années 1980 (cf. figure 1.6.1). Néanmoins, l’étendue de la banquise
a tout de même continué de diminuer. Pour expliquer la réduction d’étendue de la banquise
malgré la baisse de l’indice d’OA, un nouveau mode de circulation a été mis en évidence depuis
le début des années 2000 : le Dipôle Arctique (DA, Wu et al., 2006). Le DA se caractérise
par de faibles pressions au nord des côtes Eurasiennes et de fortes pressions au nord des
côtes Nord-Américaines. La phase positive du DA est associée à un réchauffement et à une
intensification des vents de secteur sud le long des côtes méridionales. Une autre conséquence
des fortes anomalies de DA et des fortes pressions au dessus de la mer de Beaufort est la
présence d’un ciel anormalement libre de nuage qui entraîne une augmentation de la fonte
de la banquise par radiation solaire (Kay et al., 2008). Durant l’été 2007, une forte anomalie
du DA a conduit à un important export de glace proche des côtes d’Alaska et de Sibérie en
direction du large et a intensifié l’export de glace à travers le détroit de Fram (Wang et al.,
2009). Cette année là, l’extension de banquise a atteint un niveau inédit jusque là.
Un autre processus important pour expliquer la diminution de la couverture de banquise
arctique est bien évidemment l’augmentation des températures atmosphériques et notamment
l’augmentation liée aux émissions de gaz à effet de serre (Zhang et Walsh, 2006). Cette
augmentation des températures a eu pour principal effet d’avancer la date de fonte de la
banquise au printemps et de retarder celle du gel à la fin de l’Automne. L’étude de Markus et
al., 2009 a montré que la durée de la période de fonte a augmenté de 4.7 à 6.4 jours.décennie−1
en moyenne sur tout l’Arctique et ce depuis la fin des années 1970. Cette augmentation
atteignait même 10 jours.décennies−1 pour la plupart des mers côtières. Par conséquent c’est
environ un mois supplémentaire de fonte qui s’est ajouté au cours de ces trois dernières
décennies dans ces régions du fait de l’augmentation des températures.
1.5 Rôle de l’épaisseur de glace dans la réduction de l’étendue
de banquise
La variabilité de la circulation atmosphérique et l’augmentation des températures de sur-
face ont, comme nous venons de le voir, contribué à réduire l’extension de la banquise arctique.
Au delà de la réduction de son extension, la banquise s’est également fortement amincie du fait
d’une perte importante de glace pérenne comme l’illustre la figure 1.7 (Kwok et Rothrock,
2009). Plusieurs études ont suggéré que cet amincissement pourrait être être en partie respon-
sable de l’accélération du déclin de la banquise (Stroeve et al., 2007 ; Stroeve et al., 2008).
En effet l’amincissement de la glace fragilise thermodynamiquement la banquise en avançant
la période de disparition de la banquise (Markus et al., 2009). En outre, l’amincissement
a également contribué à fragiliser mécaniquement la banquise en la rendant plus facilement
fracturable. Cette fragilisation a par la suite conduit à une augmentation de l’export de glace
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Figure 1.7 – Graphique représentant la variation de surface de glace de mer selon son âge
entre 1983 et 2011. Tiré de l’étude de Maslanik et al., (2011)
à travers les différents détroits (Rampal et al., 2009 ; Smedsrud et al., 2011 ; Spreen et al.,
2011).
Bien que ces processus de rétroaction liés à l’amincissement de la banquise aient été largement
suggérés, il n’existe aujourd’hui pas d’étude montrant clairement le rôle de l’amincissement
de la banquise dans la réduction de son extension. Afin d’améliorer notre compréhension de
ces processus, il est donc nécessaire d’analyser les variations d’épaisseur de glace au cours
des dernières décennies et de les mettre en lien avec les variations d’étendue de banquise.
Malheureusement, l’épaisseur de glace est un paramètre particulièrement complexe à mesurer
à l’échelle du bassin Arctique. Tout comme pour la mesure de l’extension de glace de mer, la
communauté scientifique s’est donc tournée vers les satellites pour répondre à ce besoin. Bien
qu’il existe diverses techniques de suivi par satellite de l’épaisseur de la banquise, la technique
la plus utilisée à ce jour est basée sur la mesure altimétrique.
Les premières estimations d’épaisseur de glace de mer par altimétrie datent de 2003 avec
l’étude pionnière de Laxon et al., (2003). Par la suite, plusieurs études ont permis d’estimer
l’épaisseur de glace par altimétrie à l’échelle du bassin Arctique (Giles et al., 2008 ; Kwok
et al., 2009 ; Laxon et al., 2013 ; Kwok et Cunningham, 2015). Ces estimations ont notam-
ment permis de mettre en lumière l’amincissement brutal de la banquise après l’été record
2007 (Giles et al., 2008 ; Kwok et al., 2009) ou bien encore le fort regain sur la période
2013-2015 (Tilling et al., 2015).
Bien que mis bout à bout, l’ensemble de ces estimations devraient pouvoir fournir une ten-
dance sur l’épaisseur de banquise arctique depuis 1996 (soit environ 20 ans), il n’existe à ce
jour aucune étude faisant état de l’évolution de l’épaisseur de banquise sur plus de 6 années
d’affilées. Comme nous le verrons au court des chapitres suivants, cette absence d’une longue
série temporelle d’épaisseur de glace est principalement liée à un manque de cohérence entre
les différentes technologies altimétriques ainsi qu’à une mauvaise connaissance de l’impact des
caractéristiques de la glace sur la mesure altimétrique.
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1.6 Objectifs de la thèse et plan du manuscrit
Face à l’absence d’un jeu de données d’épaisseur de glace suffisamment long pour étudier
le lien entre extension et épaisseur de banquise, il est nécessaire d’améliorer nos connaissances
sur la mesure de l’épaisseur de glace par altimétrie afin de produire de meilleurs observations.
C’est précisément l’objectif de cette thèse que de comprendre les limitations des
techniques de mesures actuelles afin d’améliorer les estimations d’épaisseur de
glace de mer sur une période longue.
Pour atteindre cet objectif, nous commencerons par décrire notre principal outil de travail :
l’altimètre radar (Chapitre II). Nous ferons ensuite le tour des différentes méthodologies d’es-
timation d’épaisseur de glace de mer en nous focalisant plus particulièrement sur la méthode
altimétrique du franc-bord (Chapitre III). La description détaillée de cette technique de me-
sure sera l’occasion d’identifier les points clés sur lesquels ce manuscrit devra se concentrer
pour améliorer les estimations longues d’épaisseur de banquise.
Suite à l’identification de ces points clés, deux chapitres seront consacrés à l’amélioration des
estimations d’épaisseur de glace de mer par altimétrie (Chapitre IV & VI).
Une fois ces nouvelles estimations produites, nous consacrerons un chapitre à l’analyse des
variations d’épaisseur de glace de mer Arctique sur la plus longue période jamais étudiée
(Chapitre V).
Enfin nous terminerons par une synthèse des travaux présentés au sein de cette thèse et nous
évoquerons les perspectives d’avenir concernant l’étude de la banquise par altimétrie spatiale.
Figure 1.8 – Carte d’épaisseur de glace hivernale (Octobre à Mars) obtenue entre 1993 et
2001 à partir du satellite altimétrique ERS. Tiré de l’étude de Laxon et al., (2003).
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Chapitre 2
L’altimétrie spatiale
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2.1 Introduction.
Bien qu’il existe diverses techniques pour mesurer l’épaisseur de glace (nous en reparlerons
au chapitre 3), la méthode la plus utilisée à l’heure actuelle repose sur l’altimétrie spatiale.
Afin d’éviter toute confusion sur le principe de l’altimétrie, il est nécessaire de débuter ce
chapitre par une petite note de rédaction. Les mesures altimétriques utilisées pour l’étude de la
banquise sont obtenues à partir de mesures radar ou bien à partir de mesures laser. Du point de
vue de l’instrument et de la mesure de l’objet géophysique, ces techniques instrumentales sont
fondamentalement différentes. Cette thèse traitant uniquement d’altimétrie radar, j’emploierai
le terme "altimétrie" seul pour faire référence à l’altimétrie radar et je préciserai "altimétrie
laser" dans les rares cas où j’évoquerai cette seconde technique.
La principe de l’altimétrie spatiale est relativement simple : un altimètre, embarqué à
bord d’un satellite se trouvant à plusieurs centaines de kilomètres de la Terre, mesure la
hauteur des différentes surfaces. Ce principe permet de s’affranchir des difficultés de mesure
terrain et d’échantillonner la surface terrestre avec une résolution spatio-temporelle régulière
et systématique.
La technique pour mettre ce principe en œuvre est la suivante : un satellite, dont on connaît
l’orbite avec précision, embarque à son bord un altimètre qui émet périodiquement des ondes
électromagnétiques en direction de la Terre. Une onde émise à un temps t est réfléchie par
la surface terrestre et est renvoyée en direction de l’altimètre à un temps t+∆t. Sachant que
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l’onde électromagnétique se déplace à la vitesse de la lumière, la mesure du temps mis par
l’onde pour faire l’aller-retour (∆t) permet d’estimer la distance entre le satellite et la surface
terrestre mesurée. Cette distance est communément appelée "range". La hauteur de la surface
est finalement obtenue en calculant la différence entre l’altitude du satellite et le range (cf.
figure 2.1) suivant l’équation simple :
Hauteur = Altitude−Range (2.1)
Range
Hauteur
Altitude
Altitude de 
référence
Figure 2.1 – Schéma représentant le principe de l’altimétrie spatiale au dessus du plus beau
des volcans.
Bien que le principe de l’altimétrie spatiale semble simple, il existe en réalité une multitude
de difficultés qui rendent son application relativement complexe. À travers ce chapitre, nous
donnerons au lecteur une vision détaillée de l’altimétrie spatiale et nous montrerons comment
cette technique a évolué au fil du temps pour fournir des estimations précises de hauteur sur
les surfaces gelées.
2.2 Histoire de l’altimétrie
L’utilisation de l’altimétrie spatiale en géophysique a débuté avec la volonté de mesurer
la hauteur de la surface des océans. L’un des principaux intérêts à l’époque était l’estimation
des courants géostrophiques à partir de la mesure des pentes de la surface océanique. La toute
première mission spatiale embarquant un altimètre dédié à l’étude des océans, Skylab, a été
lancée par les américains en 1973. L’altimètre radar à bord de Skylab était surtout un test
servant à estimer le potentiel de l’altimétrie spatiale. Ainsi, sa faible précision verticale (15
m) n’a pas réellement permis d’étudier les océans.
C’est avec le lancement de SeaSat par la NASA en 1978 que l’altimétrie des océans a connu ses
premiers succès. Bien que SeaSat n’ait vécu que 105 jours, l’altimètre radar ALT embarqué
à son bord a permis pour la première fois de mesurer des courants géostrophiques depuis
l’espace. Suite à ce succès, de nombreuse missions d’altimétrie spatiale dédiées à l’étude des
océans ont été lancées par les agences spatiales Européenne, Américaine, Française et plus
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récemment les agences Chinoise et Indienne. A l’heure où j’écris ce chapitre, pas moins de 6
satellites embarquent à leur bord un altimètre en train de mesurer la hauteur des océans (cf.
Annexe B.1).
L’amélioration des techniques de mesure radar et d’orbitographie (voir sections suivantes)
au fil des missions a peu à peu permis d’obtenir des mesures du niveau de la mer avec une
précision de l’ordre du centimètre, permettant le suivi de structures océaniques extrêmement
fines ainsi que la mesure de la hausse du niveau moyen des océans (Chelton et al., 1989 ;
Cabanes et al., 2001 ; Cazenave et Llovel, 2010).
Bien que les satellites altimétriques survolent l’ensemble de la surface terrestre (océans et
continents), l’altimétrie spatiale a pendant longtemps été dédiée à la seule étude des océans.
C’est avec le lancement d’ERS (1991-2000) par l’ESA que s’est développée une utilisation
plus large de l’altimétrie spatiale. En particulier, l’orbite d’ERS, inclinée à 81.5◦, a été mise
à profit pour étudier la banquise et les calottes glaciaires. Par la suite, les missions Envisat
(2002-2012) et SARAL (2013-) on permis de continuer ce suivi "opportuniste" des pôles.
Les bons résultats obtenus par l’altimétrie spatiale sur les surfaces gelées et les besoins scien-
tifiques d’observations grandissants ont conduit les agences spatiales à lancer des missions
d’altimétrie principalement dédiées au suivi de la cryosphère. Ainsi, en 2003 la NASA mettait
en orbite ICESat (2003-2009) avec à son bord un altimètre laser permettant d’effectuer des
mesures jusqu’à 86◦ de latitude tandis que l’ESA lançait CryoSat-2 (2010-), un altimètre radar
permettant de mesurer les surfaces gelées jusqu’à 88◦. Ces missions spatiales dédiées à l’étude
de la cryosphère ont permis de réaliser d’énorme progrès dans la mesure de la variabilité des
calottes polaires et de la banquise comme le montrera le Chapitre 3 de ce manuscrit.
2.3 L’orbitographie
Avant de détailler le fonctionnement de l’altimètre, parlons d’abord d’orbitographie. L’or-
bitographie est la discipline scientifique qui consiste à mesurer avec précision la position d’un
corps en orbite. La connaissance précise de l’altitude du satellite est en effet essentielle pour
déterminer la hauteur des surfaces terrestres par altimétrie (cf. equation (1.1)). Actuellement,
la position radiale des satellites altimétriques est connue avec une erreur RMS inférieure à 5
cm alors qu’elle dépassait largement les 50 cm pour Seasat.
Les erreurs d’orbitographie sont principalement causées par la mauvaise connaissance du
champs de gravité terrestre, les frottements dus à la présence de l’atmosphère et par la pres-
sion des radiations solaires. Dans un premier temps, des méthodes simples ont permis de
s’affranchir en partie de ces problèmes. Par exemple, le satellite TOPEX a été placé à une
altitude supérieure à 1300 km pour limiter les frottements dans l’atmosphère terrestre. Autre
exemple, les erreurs causées par les perturbations solaires et atmosphériques étaient en partie
corrigées en analysant les données altimétriques situées aux points de croisement.
Après plusieurs décennies d’observations spatiales, la modélisation du champs de gravité ter-
restre, des effets atmosphériques et de la pression des radiations solaires a été grandement
améliorée et a permis de minimiser les erreurs d’orbite des satellites altimétriques. De plus, les
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progrès technologiques ont permis de mettre au point des techniques d’orbitographie très pré-
cises. En particulier, le programme DORIS développé au début des années 1990 par le CNES,
le GRGS et l’IGN a permis de fortement améliorer la connaissance de l’orbite des satellites.
DORIS est un système basé sur l’échange de signal radar entre une cinquantaine de balise
réparties sur l’ensemble de la Terre et une antenne à bord du satellite dont on veut connaître
la position. Le principe de ce système est relativement ingénieux : les balises envoient dans
un premier temps un signal radar à une fréquence précise en direction du satellite. Du fait
du mouvement du satellite (plusieurs km.s−1), la fréquence du signal émis par la balise est
différente de celle mesurée par à bord du satellite. On appelle ce phénomène "effet Doppler".
La mesure du décalage Doppler est ensuite utilisée pour ajuster la trajectoire prédite par
un modèle d’orbite afin de déterminer la position radiale du satellite avec une erreur RMS
qui atteint aujourd’hui 2.7 cm. Dans les prochaines années, l’objectif du projet DORIS serait
même de descendre jusqu’à 1 cm d’erreur RMS sur la détermination de la position radiale
des satellites.
2.4 De l’impulsion radar à la forme d’onde
Maintenant que nous savons comment le paramètre "Altitude" dans l’équation (1.1) est
mesuré avec une précision de quelques centimètres, il s’agit de comprendre comment la mesure
altimétrique du range peut être obtenue avec une précision tout aussi remarquable.
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Figure 2.2 – Schéma représentant une impulsion radar a) courte et b) longue.
Lorsque l’on pense au concept de l’altimétrie spatiale, on imagine souvent que la durée
du signal émis par le satellite est émis instantanément tel un Dirac (figure 2.2.a). Un tel
fonctionnement serait en effet idéal pour obtenir une mesure précise du range. Cependant, la
puissance instantanée maximale d’émission radar fixée par l’International Telecommunication
Union (ITU) ne permet pas avec une telle impulsion d’obtenir un ratio signal/bruit suffisant.
Une solution alternative consisterait à émettre une impulsion longue comme schématisé dans
la figure 2.2.b. Si cette solution permet d’avoir un ratio signal/bruit suffisant, elle ne per-
met en revanche pas d’avoir la précision souhaitée sur la mesure altimétrique (de l’ordre de
quelques centimètres).
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Figure 2.3 – Schéma illustrant la modulation d’impulsion par la technique du deramping
chirp.
Pour faire face à cette impasse, les ingénieurs ont mis au point une technique alliant à
la fois la précision d’une impulsion courte et le fort ratio de signal/bruit d’une impulsion
longue : la modulation d’impulsion (voir figure 2.3). Cette méthode consiste à émettre
une impulsion longue (le chirp) modulée en fréquence avec une largeur de bande BW. Par
exemple, l’altimètre RA-2 à bord d’Envisat fonctionne à une fréquence centrale (F0) de 13,575
GHz avec une largeur de bande de 320 MHz. L’altimètre RA-2 émet ainsi des chirps de 13,415
à 13,735 GHz.
Lorsque le chirp réfléchi par la surface terrestre revient à l’altimètre au temps t0, il est multiplié
à une réplique (le deramping chirp) généré en interne à l’instant estimé du retour (te) et à une
fréquence centrale légèrement différente (FD). L’application d’un filtre passe-bas au produit
de ces signaux permet alors d’obtenir une onde continue ayant une fréquence proportionnelle
au retard du deramping chirp (∆t = te - t0). Une transformée de Fourrier inverse est ensuite
appliquée à cette onde continue afin de restituer l’histogramme de puissance en fonction du
temps : "la forme d’onde" (voir figure 2.4). Tout le bénéfice de la modulation d’impulsion
apparaît alors dans l’échantillonnage temporel de cette forme d’onde. En principe, la résolution
de l’échantillonnage de le forme d’onde devrait être égale à la durée d’impulsion de l’onde
radar (τ), soit environ 3 µs pour RA-2. Cependant, la modulation d’impulsion permet de se
ramener à une durée d’impulsion équivalente (τeq) égale à 1/BW, soit 3.125 ns pour RA-2
(1/320 MHz). La modulation d’impulsion permet donc d’obtenir une résolution temporelle
améliorée d’un facteur 1000 sans pour autant dégrader le rapport signal sur bruit.
Les ondes radar se déplaçant à la vitesse de la lumière (c), la résolution temporelle de la forme
d’onde se traduit par une résolution spatiale égale à cτ , soit 94 cm pour RA-2 (2, 998.108 ×
3, 125.10−9). Puisque l’altimètre mesure une distance aller-retour, cette résolution spatiale
devient égale à cτ/2 pour un aller simple, soit 47 cm pour RA-2. Ainsi, la distance entre
deux points voisins de la forme d’onde (généralement appelée "porte") représente 47 cm de
variation du range (voir figure 2.4). La taille de la porte peut varier selon les missions et les
contraintes sur la largeur de bande imposées par l’ITU. Par exemple, la largeur de bande
d’AltiKa (BW = 500 MHz) permet d’atteindre une taille de porte d’environ 31 cm.
Notons enfin que la taille de porte des altimètres est une mesure de la résolution verticale
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"brute" et qu’elle pourra par la suite être améliorée grâce au retracking (voir section 2.5).
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Figure 2.4 – Schéma d’une forme d’onde représentée comme un histogramme de puissance
dont la largeur des barres représentent l’échantillonage temporel de la mesure radar. Chaque
point représente l’échantillonage avec lequel la forme d’onde est acquise.
Attaquons nous maintenant à l’aspect de la forme d’onde. Lorsque l’on entend le principe
simplifié de l’altimétrie, on imagine que le signal radar est émis en direction de la surface
comme un faisceau laser très fin. Là encore, les limites instrumentales de l’altimétrie radar
et les contraintes imposées par l’ITU ne permettent pas de mettre en œuvre un tel système.
En réalité, le signal radar n’est pas émis selon un faisceau mais dans toutes les directions.
Cependant, elle n’est pas émis dans toutes les directions avec la même intensité. La distribu-
tion angulaire de l’intensité du signal émis par l’altimètre est appelée "digramme d’antenne".
Dans un diagramme d’antenne typique (figure 2.5.a), l’essentiel du signal émis par l’altimètre
radar est contenu dans le lobe principal avec un résidu d’énergie faible dans les lobes secon-
daires. Par conséquent, on peut faire l’approximation raisonnable que la surface "illuminée"
par l’altimètre radar correspond à la surface du lobe principal. L’ouverture angulaire (θ) du
lobe principal peut ainsi être exprimée en fonction de la longueur d’onde du signal émis et de
la taille de l’antenne radar :
θ = 1, 22.
λ
d
(2.2)
L’antenne de RA-2 à bord d’Envisat (1.2 m) et la longueur d’onde du signal radar en
bande Ku (0.022 m) se traduisent par une ouverture angulaire d’environ 1.31◦. Le diamètre
de la tâche au sol (D) correspondant à cette ouverture angulaire peut ensuite se déduire à
partir du range (distance Terre-satellite) de la façon suivante :
D = range× θ (2.3)
Sachant qu’Envisat vole environ à 800 km au dessus de la surface terrestre, le diamètre
de l’empreinte au sol de RA-2 vaut alors 18.3 km (cf. figure 2.5.b).
L’onde radar qui est émise en direction de la surface à travers l’ouverture d’antenne se
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Figure 2.5 – Schéma représentant (a) l’intensité du signal émis par l’antenne radar en fonction
de l’angle par rapport au nadir et (b) projection du lobe principal sur la surface terrestre (en
rouge).
propage à une vitesse identique dans toutes les directions. De ce fait, le signal radar est
équidistant de l’altimètre et forme une portion de sphère centrée sur l’altimètre (voir figure
2.6.a). Lorsque le signal radar entre en contact pour la première fois avec le sol, l’intersection
de la sphère sur la surface terrestre forme un disque. Le signal radar contenu dans ce disque
est alors réfléchi en direction de l’antenne et l’altimètre commence à enregistrer du signal
en retour. La partie de la forme d’onde correspondant au premier retour du signal radar est
appelé front montant et la projection au sol correspondant à ce signal est appelée empreinte
"pulse-limited". Pendant ce temps, les parties externes de la sphère commencent elles aussi à
intersecter le sol pour former des anneaux. Plus le signal provient des parties externes de la
sphère et plus ces anneaux sont fins. On peut aisément démontrer que chaque anneau possède
une surface identique et donc une énergie rétrodiffusée théorique équivalente. A son tour, le
signal en provenance des bords de l’empreinte au sol est réfléchi en direction de l’antenne et
est enregistré par l’altimètre quelques nanosecondes après le signal en provenance du nadir.
Voilà donc pourquoi l’altimètre radar reçoit de la puissance pendant une période relativement
importante : suivant la position du signal altimétrique dans l’empreinte radar (et suivant les
variations de topographie), le temps mis par le signal radar pour revenir vers l’altimètre peut-
être très variable. Par conséquent, le signal retour enregistré par l’altimètre s’étale dans les
temps et se présente sous la forme d’une vague d’énergie (la forme d’onde).
Comme expliqué ci-dessus, les anneaux le l’écho radar à chaque pas de temps ont une
surface identique indépendamment de leur distance au nadir. Cela signifie que la puissance
reçue par l’altimètre pour chacun de ces anneaux devrait être constante après le front montant
de la forme d’onde. Or, comme on peut le voir sur le schéma de la figure 2.6.c et dans le schéma
de la forme d’onde de la figure 2.4, la puissance reçue par l’altimètre après le front montant
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Figure 2.6 – Schéma représentant (a) la position de la "sphère" du signal altimétrique, (b)
sa projection sur une surface plate et (c) le signal reçu par l’altimètre correspondant à la
réflection de cette même surface.
diminue. Ce phénomène est lié à la forme du diagramme d’antenne. En effet, comme le montre
la figure 2.5.a, l’énergie au sein du lobe principal n’est pas régulièrement répartie mais est
plus intense au centre. Ainsi, les anneaux proches du nadir sont illuminés avec un signal plus
fort que ceux se trouvant en périphérie de l’empreinte. Par conséquent, la puissance reçue par
l’altimètre est plus forte dans les premières portes et diminue peu à peu après le front montant.
Ce phénomène, appelé gain d’antenne, permet ainsi de compenser en partie la grande taille
de l’empreinte au sol en pondérant d’avantage la surface se trouvant dans la zone du proche
nadir.
Avant de passer à la section retracking, il est important d’introduire un dernier phénomène
impactant l’aspect de la forme d’onde : le bruit de speckle. Pour faire simple, ce bruit
est causé par des fluctuations très localisées de la rétrodiffusion de surface et donne lieu à
des variations de puissance au niveau de la forme d’onde. La position et l’intensité de ces
variations étant aléatoires, il suffit de moyenner un grand nombre de forme d’onde décorrélées
et acquises au dessus de la même surface pour atténuer ce bruit. En pratique, c’est environ
une centaine de formes d’ondes "primaires" qui sont moyennées afin de former une forme
d’onde filtrée du bruit de speckle. Ce moyennage permet de ramener le bruit de speckle à
environ 10% de la valeur moyenne (pour des échos de type océanique). Bien que ce type de
filtrage soit relativement efficace, le speckle reste toutefois une grande source d’incertitude
dans l’estimation du range altimétrique.
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2.5 Le retracking
Connaissant l’allure de la forme d’onde, il s’agit maintenant de comprendre comment la
valeur du range peut être extraite de celle-ci. Pour déterminer le range, c’est à dire la distance
altimètre-sol, il est nécessaire d’appliquer à la forme d’onde un algorithme de "retracking".
Le retracking consiste à analyser la forme d’onde pour déterminer le point correspondant
à la position moyenne de la surface. Dans la littérature, on trouve deux grandes familles
d’algorithme de retracking : les algorithmes basés sur des modèles physiques et les algorithmes
dits empiriques.
Les algorithmes de retracking basés sur un modèle physique ont comme avantage de
prendre en compte les caractéristiques instrumentales (taille de l’antenne, diagramme d’an-
tenne, etc) et de s’adapter à la variation des caractéristiques de surface (rugosité, spécularité,
etc). On y trouve "OCEAN", l’algorithme basé sur le modèle de Brown (Brown, 1977) et
historiquement utilisé pour estimer le niveau de la mer (Hayne, 1980). On trouve également
ICE-2, un algorithme développé au LEGOS pour l’étude des calottes polaires (Legresy et
al., 2005) ou encore IceNew, un algorithme développé à CLS pour l’étude de l’ensemble des
surfaces terrestres (océan, banquise, calotte, hydrologie, etc).
Concrètement, le principe de ces algorithmes consiste à modéliser une forme d’onde basée sur
un modèle physique et à l’ajuster à chaque forme d’onde observée. L’ajustement par minimi-
sation de la différence entre la forme d’onde réelle et la forme d’onde modélisée permet ainsi
d’accéder à l’abscisse correspondant à la position moyenne de la surface (voir figure 2.7.a).
A contrario, les algorithmes de retracking empiriques ne prennent en compte ni les carac-
téristiques instrumentales ni les caractéristiques de surface et n’ont pas pour objectif d’ajuster
un modèle à la forme d’onde observée. De ce fait, la puissance de calcul qu’ils requièrent est
donc très réduite comparée à celle nécessaire aux algorithmes basés sur un modèle physique.
L’intérêt principal de ces algorithmes est d’accepter toutes les géométries de forme d’onde
pouvant exister. Ils sont par conséquent plus adaptés aux surfaces complexes telles que la
glace ou les rivières.
Pour le plus simple d’entre eux, "SEA-ICE", le range est simplement estimé en déterminant
l’abscisse correspondant à 50% du maximum de la forme d’onde observée (voir figure 2.7.b).
Des versions plus complexes de rétrackers empiriques ont été développées par la suite pour
faire face à la complexité de l’aspect des formes d’onde. L’algorithme Offset Centre Of Gravity
(OCOG) consiste, par exemple, à remplacer la forme d’onde par une boite rectangulaire ayant
le même centre de gravité et une puissance équivalente et à appliquer un seuil à la hauteur de
cette boite pour retrouver le range (Wingham et al., 1986). Un autre variante appelée Thre-
shold First Maximum Retracker Algorithm (TFMRA, Helm et al., 2014) consiste à appliquer
le seuil de retracking (50% ou autre) non pas sur le maximum absolu de la forme d’onde mais
sur le premier maximum local sortant du bruit thermique afin d’être certain de déterminer le
range de la surface se trouvant au nadir.
Du fait de la difficulté liée aux caractéristiques de surface de la glace, les algorithmes de
retracking basés sur des modèles physique sont souvent inadaptés à l’étude de la banquise
(mis à part ICENew). C’est principalement pour cette raison que les glaciologues utilisent
27
Chapitre 2. L’altimétrie spatiale
préférentiellement les algorithmes de retracking empiriques. Face à cette réalité technique
et à la faible abondance de littérature concernant les algorithmes basés sur des modèles
physiques, les travaux présentés dans cette thèse s’appuient uniquement sur des algorithmes
de retracking empiriques.
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Figure 2.7 – Schéma représentant le principe (a) d’un retracking basé sur un modèle physique
et (b) d’un retracking empirique (SEA-ICE dans ce cas).
2.6 Corrections atmosphériques et océaniques
Selon l’équation (1.1), la mesure de l’altitude et du range altimétrique devrait pouvoir per-
mettre d’estimer la hauteur des surfaces terrestres. En réalité, l’équation (1.1) est incomplète
et certains termes ont été volontairement omis. En particulier, les impacts sur la propagation
de l’onde radar dans l’atmosphère et de la variabilité du niveau de la mer ne sont pas pris en
compte dans cette équation.
L’une des premières choses que l’on apprend en physique est la dépendance de la vitesse
des ondes électromagnétiques au milieu dans lequel elles se propagent. Jusqu’à présent, on
considérait que la vitesse des ondes radar dans l’atmosphère était constante et équivalente à la
vitesse de la lumière dans le vide (c=2.998.108m.s−1). Cependant, en traversant l’atmosphère
les ondes radar sont ralenties par la présence de matière. Ce ralentissement induit un biais
sur l’estimation du range qui doit être corrigé en appliquant des corrections a posteriori. On
distingue 3 types de correction de propagation de l’onde radar dans l’atmosphère :
• La correction ionosphérique (Iono) a un ordre de grandeur de 0 à 50 cm et peut être
estimée à partir de mesures bi-fréquence (si l’altimètre en question est bi-fréquence),
à partir du système DORIS ou bien encore à partir de modèles physiques.
• La correction de la troposphère humide (TropoH) a également un ordre de grandeur
de 0 à 50 cm et peut quant à elle être estimée à partir de mesures bi-fréquences d’un
radiomètre embarqué à bord du même satellite. Si le satellite n’embarque pas de ra-
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diomètre (comme CryoSat-2 par exemple), cette correction est estimée à partir d’un
modèle météorologique. Notons que sur les surfaces enneigées, les corrections atmo-
sphériques obtenues à partir du radiomètre ne peuvent êtres utilisées du fait de la
pénétrations du signal optique dans la neige. Ainsi, pour la cryosphère, on utilise plus
généralement des corrections obtenues à partir de modèles physiques.
• La correction de troposphère sèche (TropoS) a un ordre de grandeur de 1.8 à 2.3 m et
dépend de la pression de l’atmosphère. Par conséquent, cette correction ne peut être
mesurée à bord du satellite et est donc obtenue à partir d’un modèle météorologique.
Puisque cette thèse traite des glaces qui flottent à la surface de l’océan, il est également
indispensable de parler de l’impact du niveau de la mer sur la mesure altimétrique.
Contrairement à ce que l’on peut penser, l’océan n’est pas une surface plane mais varie de
plusieurs centaines de mètre de hauteur à la surface du globe. Afin d’obtenir une bonne mesure
de hauteur océanique il est nécessaire de corriger l’estimation altimétrique des paramètres
créant cette variabilité. Pour ce faire, on distingue généralement les corrections statiques des
corrections dynamiques.
Dans les corrections statiques, on retrouve les corrections du géoïde et de la topographie
dynamique. La correction du géoïde permet de prendre en compte la déformation de la surface
océanique liée à l’inhomogénéité du champs de gravité terrestre. Cette déformation du niveau
de la mer a une amplitude maximum de 200 m et peut atteindre 1 m pour 100 km.
La topographie dynamique est quant à elle la composante moyenne stationnaire du niveau
de l’océan. Elle varie de 2 à 3 mètres à l’échelle planétaire et est générée par le couplage
de la circulation atmosphérique moyenne avec la force de Coriolis et la présence des marges
continentales. La somme du géoïde et de la topographie dynamique est appelée MSS (Mean
Sea Surface). Elle est obtenue par altimétrie spatiale à partir de mesures répétitives. L’arrivée
de la mission CryoSat-2 a permis de fortement améliorer la mesure de la MSS en Arctique
jusqu’à 88◦N (cf. Annexe A.1). Comme on le verra dans le Chapitre III, cette amélioration de
la précision du champs de MSS constitue un progrès important pour la mesure de l’épaisseur
de glace par altimétrie.
Les corrections dynamiques du niveau de la mer prennent en compte l’effet des ma-
rées océaniques de charge (Maréeocéan), des marées solides (Maréesol), des marées polaires
(Maréepol) et des marées barométriques (Maréebar). Ces corrections ont un ordre de grandeur
allant de 2 à 50 cm et sont toutes estimées à partir de modèles physiques. Ainsi, l’équation
(1.1) peut être ré-écrite de la façon suivante :
Hauteur = Altitude−Range−MSS −MaréeOcéan −MaréePol −MaréeSol
−MaréeBar − TropoH − TropoS − Iono
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2.7 Pénétration du signal radar dans la neige
Sur les surfaces en eau, le signal radar des altimètres fonctionnant en bande Ku ne pénètre
absolument pas le milieu (Ulaby et al., 1982). Cette caractéristique permet aux altimètres
radar de mesurer la surface des océans ou bien celle des lacs sans se soucier des biais de mesure
que pourrait entraîner la pénétration de l’onde radar.
Concernant la glace, la pénétration de l’onde radar n’est pas nulle comme elle l’est pour l’eau,
mais reste tout de même relativement négligeable (<2-3 cm). Par ailleurs, la pénétration de
l’onde radar en bande Ku dans la glace de mer est particulièrement faible du fait du taux de
sel relativement élevé que contient cette dernière (Nandan et al., 2016).
En ce qui concerne la neige, la pénétration de l’onde radar est beaucoup plus complexe car elle
dépend fortement de ces caractéristiques physiques (taille de grain, température, humidité,
etc). L’étude de Beaven, 1995 a montré à partir d’expériences réalisées en laboratoire que le
signal radar en bande Ku pénètre pleinement à travers le neige froide et sèche. En revanche, la
présence d’eau liquide dans la neige, même en très petite quantité (1%), a pour conséquence
de complètement bloquer la pénétration du signal radar à cette fréquence (Ulaby et al.,
1982). Sachant que l’eau liquide est généralement présente dans la couche neigeuse au-dessus
de -5◦C (Garrity, 1992), il est très probable qu’à partir de cette température la mesure
radar ne pénètre plus jusqu’à l’interface neige/glace. Ce résultat théorique est appuyé par des
mesures in situ qui ont montré que le signal radar en bande Ku ne pénètre que 25% de la
couche neigeuse à -4◦C et 80% de la couche neigeuse à -8◦C (Willatt et al., 2011).
Les mesures de température réalisées en plein hiver (Novembre à Avril) se situent plutôt entre
-40◦C et -6◦C (Persson, 2012) et suggèrent donc que le signal radar en bande Ku ne devrait
pas être trop impacté par la présence d’eau liquide dans la couche neigeuse au cours de cette
période.
En dehors de la présence d’eau liquide dans le manteau neigeux, d’autres paramètres
peuvent également modifier la profondeur de pénétration de l’onde radar en bande Ku. On
peut notamment penser à l’effet de stratification. Ce phénomène est causé par le changement
de propriétés diélectriques à l’interface de 2 milieux et a pour effet de rétrodiffuser une partie
du signal radar en direction de l’altimètre avant même qu’il n’ait atteint l’interface neige/glace.
L’étude théorique de Kwok, 2014 montre que l’impact de l’effet de stratification à l’interface
air/neige est particulièrement important sur la mesure radar en bande Ku. Le biais potentiel
de la mesure altimétrique induit par ce phénomène reste néanmoins mal quantifié à ce jour
et nécessite d’avantage d’observations pour être mieux évalué.
Un autre paramètre du manteau neigeux pouvant impacter la mesure radar en bande Ku
est la taille des grains de neige. Pour des grains de neige de l’ordre du millimètre, l’absorption
et la diffusion de volume en bande Ku (λ = 2.2 cm) est relativement faible (Ulaby et al.,
1986). En revanche, pour des grains plus gros (>4-5 mm) comme ceux que l’on trouve dans
la couche de givre profond, l’absorption du signal et la diffusion de volume est beaucoup
plus élevée et la profondeur de pénétration du signal radar en bande Ku peut être fortement
réduite (Guerreiro et al., 2016). Nous aurons l’occasion d’y revenir au cour du chapitre VI.
Malgré les limitations du signal radar à pénétrer le manteau neigeux de la banquise, la plupart
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des études s’accordent à dire qu’il est raisonnable de considérer que le signal radar en bande
Ku pénètre la totalité de la couche neigeuse à la surface de la banquise. Bien que cette
conclusion relativement empirique ait été validée à partir de mesures in situ, il est nécessaire
de garder à l’esprit qu’il n’existe à ce jour aucune certitude absolue sur l’interface mesurée
par l’altimètre radar en bande Ku.
Au cours du Chapitre VI, nous reviendrons sur la pénétration de l’onde radar dans la neige en
bande de fréquence Ka grâce à l’étude des résultats produits par la mission SARAL/AltiKa.
2.8 L’altimétrie et la glace de mer : limites du mode LRM
Les propriétés intrinsèques des surfaces gelées sont beaucoup plus complexes que celles de
la surface océanique. A l’échelle de l’empreinte radar, l’océan présente un coefficient de rétro-
diffusion relativement homogène alors que la banquise est elle caractérisée par un coefficient
de rétrodiffusion très inhomogène. Cette complexité caractéristique des surfaces gelées tend à
modifier l’aspect de la forme d’onde et rend par conséquent l’estimation du range altimétrique
plus ardue.
Contrairement aux calottes glaciaires, la surface de la banquise ne présente pas plus de
pente que la surface océanique. C’est un énorme point positif ! En revanche, contrairement à
l’océan et aux calottes glaciaires, le coefficient de rétrodiffusion de la banquise est fortement
variable à l’échelle de l’empreinte radar. Cette variabilité du coefficient de rétrodiffusion est
principalement liée à l’aspect macroscopique de la glace de mer : la banquise n’est pas une
couche uniforme de glace mais plutôt une mosaïque de blocs de glace séparés par des zones
d’océan ouvert (voir figure 2.8.a). La surface des blocs de glace (généralement appelées "floes")
est très rugueuse et réfléchit le signal radar dans toutes les directions en n’en renvoyant que
très peu en direction de l’altimètre (voir figure 2.8.b). A l’inverse, les zones d’océan ouvert
(les leads) sont à l’abri du vent et leur surface, parfois gelée, est extrêmement lisse. Par
conséquent, les leads rétrodiffusent beaucoup plus de signal radar en direction de l’altimètre
que les floes.
Comme le montre la figure 2.8.a, l’empreinte radar d’un altimètre tel que RA-2 à bord
d’Envisat peut inclure un grand nombre de floes et de leads, rendant ainsi la rétrodiffusion
au sein de l’empreinte radar très inhomogène. La figure 2.8.c représente une forme d’onde
schématisée correspondant au signal reçu par l’altimètre dans l’empreinte radar de la figure
2.8.a. Le premier retour correspond au signal radar provient de la zone nadir. Sa puissance
est relativement faible car cette zone est principalement composée de floes peu spéculaires.
Suite à ce premier retour, la forme d’onde se compose de pics très puissants qui correspondent
au signal radar provenant de leads très spéculaires situés au delà du nadir (off-nadir). Ainsi,
malgré la présence du diagramme d’antenne qui tend à atténuer le signal off-nadir, la diffé-
rence de spécularité des objets de la scène donnent à la forme d’onde un aspect très chaotique
(figure 2.8.c).
Pour ce genre de forme d’onde, ni les retrackings à seuil ni les rétrackings basés sur un mo-
dèle physique ne permettent de mesurer le range "réel". En effet, la différence de spécularité
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Figure 2.8 – (a) Image Landsat-8 aqcuise au dessus de la banquise en Avril 2015. Le cercle
noir représente la limite théorique de l’empreinte radar de l’altimètre RA-2, le point rouge
représente le nadir et les points bleus représentent des zones de rétrodiffusion spéculaires, (b)
schéma montrant la rétrodiffusion du signal radar sur une surface plate (gauche) et rugueuse
(droite) et (c) schéma de la forme d’onde correspondant à la scène de banquise montrée en
(a).
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existant entre les leads et les floes est tellement grande que le retour correspondant au floe se
situant au nadir est "noyé" dans le signal provenant des leads alentours. À cela vient s’ajou-
ter le bruit de speckle qui peut amplifier le caractère chaotique de la forme d’onde et donc
augmenter la difficulté à restituer une hauteur de surface précise.
Le caractère morcelé de la glace de mer ainsi que les caractéristiques de l’altimétrie conven-
tionnelle (aussi appelée altimétrie Low Resolution Mode (LRM)) ne permettent ainsi pas
d’estimer avec précision les hauteur de banquise. En témoigne le nombre réduit de publi-
cations sur les mesures d’épaisseur de banquise à partir des missions ERS-1/2, Envisat et
SARAL/AltiKa (cf. Chapitre IV).
2.9 L’altimétrie SAR
Face aux limitations de l’altimétrie radar conventionnelle (LRM), de nouvelles pistes d’ins-
trumentation ont été explorées afin d’améliorer la mesure altimétrique au dessus des surfaces
gelées et notamment au dessus de la banquise.
Comme expliqué précédemment, la limite majeure de l’altimétrie LRM réside dans le fait que
la largeur de l’empreinte radar est beaucoup trop grande par rapport à la taille des objets
étudiés. Puisque les limites instrumentales ne permettent pas de réduire la surface sur laquelle
le signal radar est émis, une alternative consiste à faire un meilleur usage des informations
reçues par l’altimètre afin de réduire synthétiquement la taille effective de l’empreinte. Cette
volonté d’utiliser le traitement du signal pour réduire artificiellement la taille de la surface
participant au retour du signal radar dans la forme d’onde est la philosophie de l’altimétrie à
synthèse d’ouverture d’antenne (En anglais : Synthetic Aperture Radar (SAR)).
Cette nouvelle technologie a été installée pour la première fois à bord d’un satellite altimé-
trique à l’occasion de la mission CryoSat (Wingham et al., 2006). Le premier lancement de
CryoSat ayant échoué en 2006, il aura fallu attendre le lancement de CryoSat-2 en 2010 pour
tester pour la première fois le potentiel de l’altimétrie satellitaire SAR sur les surface gelées.
Pour réduire synthétiquement la taille de l’empreinte radar, le principe de l’altimétrie SAR
consiste à utiliser une information non prise en compte en mode LRM : le déplacement du
satellite par rapport à la surface mesurée et l’effet Doppler qui en résulte. Pour comprendre
précisément comment l’effet Doppler peut être utilisé, considérons la figure 2.9.a et définissons
l’azimut comme l’axe de déplacement du satellite. Comme en mode LRM, l’altimètre situé
en position azimut xn illumine un grande surface au sol. Cette même surface rétrodiffuse
le signal en direction du satellite et l’altimètre reçoit du signal radar provenant d’une zone
délimitée en azimut par la position xn−4 à l’arrière et par la position xn+4 à l’avant. Pendant
que le signal voyage entre la Terre et l’altimètre, le satellite se déplace à une vitesse de
plusieurs km.s−1 par rapport à la surface illuminée. Par effet Doppler, ce déplacement cause
une altération en fréquence du signal reçu par l’altimètre. Le point clé de l’altimétrie SAR
réside dans le fait que la vitesse relative du satellite par rapport à la surface n’est pas uniforme
dans l’empreinte radar. Cette vitesse est maximale dans les positions azimuts extrêmes (xn−4
et xn+4) et minimale en position azimut proche nadir (xn). Par conséquent, l’effet Doppler
dû au déplacement du satellite est lui aussi plus fort (en valeur absolue) sur les bords qu’au
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Figure 2.9 – (a) Schéma représentant la distance entre les diffuseurs se trouvant à différentes
positions le long de la trace et le décalage en fréquence par effet Doppler associé, (b) schéma
de l’empreinte effective en mode LRM (bleue) et de l’empreinte effective en mode SAR (rouge)
et (c) formes d’ondes LRM (bleue) et SAR (rouge) pour une surface océanique charactérisée
par des vagues de 2 m. Adatpé de http ://www.altimetry.info/radar-altimetry-tutorial/. Notez
que nous avons choisi un nombre d’indice xn−4, xn−3, etc restreint afin d’aérer le schéma mais
qu’en réalité le nombre d’indice est d’environ une centaine de part et d’autre de l’altimètre.
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nadir (voir figure 2.9.a).
Fort de ces considérations, l’étape majeure du traitement SAR consiste à appliquer une
Transformée de Fourrier Inverse (TFI) discrète au signal radar afin d’identifier la position
azimut de chaque rétrodiffuseur. Puisque les fréquences Doppler sont discrétisées au moment
de l’application de la TFI, l’estimation de la position azimut est elle aussi discrétisée. Par
conséquent, le traitement Doppler ne permet pas d’estimer la position exacte des rétrodiffu-
seurs mais permet plutôt d’associer à chaque rétrodiffuseur un intervalle de position (xn par
exemple) que l’on appelle généralement bande Doppler. La largeur de la bande Doppler dé-
pend de la focalisation choisie. Dans les traitements SAR actuellement opérés sur CryoSat-2
et Sentinel-3, la focalisation s’opère sur des bandes d’environ 300 m de large afin de conserver
un rapport signal/bruit satisfaisant. Certaines études montrent cependant que le traitement
SAR exploité au maximum de son potentiel permettrait de réduire la bande Doppler jusqu’à
50 cm de large tout en conservant un rapport signal/bruit suffisant (Egido et Smith, 2017).
Maintenant que l’on sait comment le traitement Doppler permet d’estimer la position
azimut des rétrodiffuseurs au sein de l’empreinte radar, intéressons nous à ce qui se passe
dans le plan perpendiculaire à la direction azimut (plan "cross-track"). Dans ce plan, la vitesse
relative du satellite par rapport à la surface est uniforme. Le décalage Doppler à une position
azimut donnée est donc lui aussi constant indépendamment du fait que les rétrodiffuseurs
se trouvent proches ou éloignés du nadir. Par conséquent, il est impossible de distinguer
la position cross-track des rétrodiffuseurs au sein d’une même bande Doppler. Du fait de
cette ambiguïté dite "gauche/droite", l’altimétrie SAR n’apporte pas plus d’information sur
la position des rétrodiffuseurs dans la direction cross-track que l’altimétrie LRM.
En résumé, le traitement SAR permet d’obtenir une forme d’onde caractérisée par une em-
preinte effective rectangulaire d’environ 300 m par 18 km (voir fig 2.9.b). Malheureusement,
le bruit de speckle associé à cette forme d’onde est très important et doit être filtré avant
de pouvoir passer à l’étape du retracking. Puisque le traitement Doppler du mode SAR fait
appel à l’ensemble des formes d’onde primaires, le speckle ne peut être atténué en moyennant
ces dernières comme effectué en mode LRM.
Pour minimiser le speckle, il a donc fallu développer une nouvelle approche : le traitement
"multi-look". Pour bien comprendre comment fonctionne le traitement multi-look, considé-
rons la figure 2.10.a. Lorsque le satellite se trouve au nadir des positions xn−4 , xn+4, etc,
il voit également la bande Doppler xn même si cette dernière ne se trouve pas au nadir du
satellite. L’approche multi-look consiste à rassembler toutes les formes d’onde correspondant
à la bande Doppler xn, observées depuis l’ensemble des positions balayées par le satellite, au
sein d’une même matrice : "la stack". Un exemple de stack est fourni dans la figure 2.10.b.
Après un traitement pour inverser l’hyperbole due à la géométrie de l’acquisition du signal
radar ("range migration"), la stack est moyennée dans le sens des vues afin de restituer une
forme d’onde moyenne correspondant à la bande Doppler xn, permettant ainsi de minimiser
le bruit de speckle. Cette forme d’onde est maintenant prête à passer à l’étape du retracking.
Les caractéristiques des formes d’onde SAR ont principalement 3 grandes conséquences sur
la mesure altimétrique de la banquise :
• Premièrement, la réduction de la taille effective de l’empreinte radar permet de mini-
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miser la probabilité d’observer une zone contenant à la fois des leads et des floes.
• Deuxièmement, cette amélioration permet de filtrer une grande partie des rétrodif-
fuseurs spéculaires indésirables se trouvant dans les bandes Doppler voisines. Notons
toutefois que dû à l’ambiguïté gauche/droite, les rétrodiffuseurs spéculaires en position
off-nadir se trouvant dans la bande Doppler nadir sont toujours susceptibles d’impac-
ter la forme d’onde et donc l’estimation du range.
• La dernière conséquence importante de l’altimétrie SAR est d’ordre géométrique. La
figure 2.9.b montre une empreinte en mode LRM (bleue) et l’empreinte correspondante
en mode SAR (rouge). Comme expliqué dans les sections précédentes, en mode LRM,
la projection du signal radar au sol contenu dans chaque porte altimétrique forme des
anneaux ayant une surface constante indépendamment de leur position par rapport
au nadir. Par conséquent, seul l’effet du gain d’antenne permet de pondérer le signal
se trouvant au nadir et d’atténuer le signal se trouvant en position off-nadir (figure
2.9.c). En mode SAR, la projection au sol du signal contenu dans chaque porte ne
forme plus des anneaux complets mais des portions d’anneau de 300 m (fait pure-
ment géométrique). Contrairement au mode LRM, la surface de ces bandes diminue
en s’éloignant du nadir. Ajouté à l’effet du gain d’antenne, la géométrie de l’empreinte
SAR permet ainsi d’atténuer significativement l’impact de la rétrodiffusion off-nadir.
Comme le montre la figure 2.9.c, l’atténuation du signal off-nadir donne aux formes
d’ondes SAR un aspect très "piqué" par rapport aux formes d’ondes LRM. Cette ca-
ractéristique des formes d’onde SAR a pour conséquence de fortement réduire l’impact
de la rugosité de surface sur la mesure du range (Raney, 1998 ; Raney, 2008).
Comme nous le verrons dans le Chapitre III, la technologie SAR a profondément révo-
lutionné la mesure de l’épaisseur de la glace de mer. Depuis le lancement de CryoSat-2 en
2010, de nombreuses études ont permis de restituer avec une précision fortement amélio-
rée l’épaisseur de glace à l’échelle du Bassin Arctique et ont permis de mieux comprendre
les mécanismes de variabilité saisonnière et inter-annuelle (Laxon et al., 2013 ; Kwok et
Cunningham, 2015 ; Tilling et al., 2015). Cela dit, l’arrivée de l’altimétrie SAR pose un
problème majeur pour la mesure de l’épaisseur de glace par altimétrie : Depuis 1991 et les
premières mesures altimétriques réalisées au-dessus de la banquise, les observations ont été
réalisées en mode LRM. Par conséquent, l’arrivée de l’altimétrie SAR constitue une discon-
tinuité et une source potentielle de biais pour la production d’un jeu de donnée d’épaisseur
de glace couvrant l’ensemble de l’ère de l’altimétrie satellitaire. Ce sujet épineux occupe une
position centrale au sein de cette thèse et sera traité au cours du Chapitre IV.
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Figure 2.10 – (a) Schéma représentant le traitement multi-look (bleu) et (b) exemple de
stack acquise par Sentinel-3 au dessus de l’océan et issue du produit CNES S3PP. La couleur
symbolise la puissance (logarithmique) rétrodiffusée par une même bande Doppler et reçue
par l’altimètre sous différents angles de vue (axes des X) et en fonction du temps (axe des
Y). Le range migration a été appliquée afin d’aligner le signal dans les diffrentes vues.
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Toutes les techniques de mesure d’épaisseur de glace existantes ont chacune leurs avan-
tages et leurs inconvénients. Les mesures in situ, par exemple, sont relativement précises
mais n’offrent pas une bonne couverture spatio-temporelle. À l’inverse, les mesures satellites
permettent d’avoir une excellente couverture spatio-temporelle mais sont bien souvent moins
précises que les mesures in situ. A travers ce chapitre, nous décrirons d’abord la technique
de mesure du franc-bord par altimétrie qui est la méthodologie principale sur laquelle s’ap-
puie cette thèse. Nous parlerons ensuite de la mesure d’épaisseur de glace par imageur à
micro-ondes et nous terminerons par décrire les techniques de mesures in situ.
3.1 Estimation par altimétrie : la technique du franc-bord
3.1.1 Principe théorique
Comme chacun le sait, la banquise flotte à la surface de l’océan. On appelle "franc-bord"
la hauteur de glace émergée et "tirant" la hauteur de glace immergée (voir figure 3.1.a). La
flottaison de la banquise est due à la poussée d’Archimède et au fait que la densité de la glace
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(environ 900 kg.m−3) est plus faible que la densité de l’eau de mer (environ 1020 kg.m−3).
Pour rappel, le principe d’Archimède nous dit : "Tout corps plongé dans un fluide au repos,
entièrement mouillé par celui-ci ou traversant sa surface libre, subit une force verticale, dirigée
de bas en haut et opposée au poids du volume de fluide déplacé." Ainsi si l’on applique le
second principe de la dynamique Newtonienne au système glace/eau se trouvant à l’équilibre,
on obtient :
ΠA = P (3.1)
où ΠA représente la poussée d’Archimède et P le poids de volume d’eau déplacé. Le poids
étant égale au produit de la masse et de la constante de pesanteur et la masse étant égale au
produit de la densité et du volume, il vient alors :
Veρeg = Vgρgg (3.2)
où Ve et Vg représentent respectivement le volume d’eau déplacé et le volume de glace, où
ρe et ρg représentent respectivement la densité de l’eau de mer et la densité de la glace et où
g représente la constante de gravité. En passant en surfacique et en simplifiant, on obtient :
heρe = hgρg (3.3)
où he et hg représentent respectivement le tirant d’eau et l’épaisseur de glace. Le tirant
d’eau étant égale à la différence d’épaisseur de glace et de franc-bord (he = hg - fb), l’équation
3.4 peut être exprimée sous la forme :
hg =
ρe
ρe − ρg fb (3.4)
Cette équation montre qu’il est possible d’estimer l’épaisseur de glace à partir d’une mesure
de franc-bord. Ce constat est la base d’approche de l’estimation d’épaisseur de glace de mer
par altimétrie :
La première étape pour estimer l’épaisseur de banquise par altimétrie consiste à
mesurer la hauteur de la banquise et de l’océan à partir de l’altimètre (cf. figure
3.1) afin de calculer le franc-bord selon l’équation simple :
fb = Hbanquise −Hocéan (3.5)
La seconde étape consiste ensuite à convertir le franc-bord en épaisseur de
glace à partir de l’équation d’équilibre hydrostatique (eq. 3.4).
Notons que cette technique a également été utilisée pour mesurer l’épaisseur des icebergs
(Tournadre et al., 2012) ainsi que celle des plates-formes attachées au continent Antarctique
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(Chuter et Bamber, 2015).
Malheureusement, la nature ne se laisse pas facilement observer et l’estimation d’épaisseur
de glace par altimétrie n’est pas si aisée.
La première difficulté réside dans la mesure précise du du franc-bord par altimétrie. Cet exer-
cice est en effet extrêmement complexe du fait de la difficulté des altimètres à mesurer les
hauteurs au dessus des surfaces gelées.
Deuxièmement, la conversion du franc-bord en épaisseur de glace est plus complexe qu’il n’y
parait au premier abord. Jusqu’à présent, nous avons considéré la banquise comme un simple
bloc de glace nue flottant à la surface de l’océan. La réalité est en fait plus complexe puisque
la banquise est recouverte d’une couche de neige et que le système océan/banquise/neige pos-
sède des propriétés physiques (densité de glace, épaisseur de neige, etc) très variables dans le
temps et l’espace. Pour comprendre comment ces caractéristiques peuvent impacter l’estima-
tion d’épaisseur de glace par altimétrie, analysons tour à tour les paramètres permettant de
convertir le franc-bord en épaisseur de glace.
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Figure 3.1 – Schéma représentant le principe de la méthode du franc-bord (a) sans neige et
(b) avec de la neige.
Impact de la couverture neigeuse
La neige à la surface de la banquise se caractérise par une épaisseur, une densité et
une taille de grains très variables. Cette variabilité des propriétés du manteau neigeux a de
nombreux impacts sur la mesure altimétrique et sur l’équilibre hydrostatique.
En plus de potentiellement limiter la pénétration de l’onde radar comme nous l’avons vu
dans le Chapitre II, le manteau neigeux modifie la vitesse de propagation de l’onde radar.
En effet, la neige contient une plus grande densité de matière que l’air et rallonge le parcours
moyen de l’onde par diffusions successives (voir figure 3.1.b). Le ralentissement de l’onde radar
dans la neige (cn) par rapport à la vitesse dans le vide (c) peut être paramétré en fonction de
la densité de la neige (ρn) suivant l’expression tirée de Ulaby et al., 1986 :
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cn
c
= (1 + 0.51ρn)−1.5 (3.6)
Le franc-bord estimé par altimétrie (fb) peut alors être corrigé (fb′) de la façon suivante :
fb′ = fb+ hn(1− (1 + 0.51ρn)−1.5) (3.7)
En considérant une densité moyenne de 300 kg.m−3, on constate que le signal radar se
déplace environ 20% moins vite dans la neige que dans l’air. En prenant une valeur typique
d’épaisseur de neige de 20 cm, ce ralentissement se traduit par une sous-estimation du franc-
bord de 4 cm (20 cm×20 %). Par conséquent, il est essentiel de corriger l’effet du ralentissement
de l’onde radar par la neige pour obtenir une mesure précise de franc-bord.
Passons maintenant à l’impact du manteau neigeux sur l’équilibre hydrostatique. Un man-
teau neigeux classique (ρn = 300 kg.m−3 et hn = 20 cm), représente une charge de 60 kg.m−2.
Cette charge supplémentaire enfonce la banquise dans l’océan et réduit le franc-bord. Pour
autant, l’épaisseur de glace n’est elle pas modifiée (cf. figure 3.1.b). Pour prendre cet effet en
compte, revenons à l’équation 3.2 en y ajoutant la masse de neige :
Veρeg = Vgρgg + Vnρng (3.8)
En effectuant les mêmes simplifications que pour les équation 3.2 à 3.5, il vient :
Hg =
ρefb+ ρnhn
ρe − ρg (3.9)
Le second terme de l’équation 3.9, dû à la charge de neige sur la banquise, change forte-
ment la relation qui existe entre le franc-bord et l’épaisseur de glace.
Afin d’analyser précisément l’impact de la couverture neigeuse sur l’estimation d’épaisseur de
glace, nous montrons dans la figure 3.2.a et 3.2.b comment varie l’épaisseur de glace pour une
mesure altimétrique de franc-bord (prise ici à 20 cm) en fonction des variations d’épaisseur et
de densité de neige. Les domaines de variabilité d’épaisseur et de densité de neige sont tirés
de l’étude de Warren et al., 1999 tandis que les densités de glace de mer et d’eau de mer
sont respectivement fixées à 900 kg.m−3 et 1024.5 kg.m−3 et le franc-bord est pris à 20 cm.
Pour cette analyse, nous montrons en pointillé l’impact lié à l’équilibre hydrostatique et en
trait continu l’impact lié à la combinaison de l’hydrostatique et au ralentissement de l’onde
radar dans la neige.
Le premier résultat frappant est le faible impact de la densité de neige sur la conversion du
franc-bord en épaisseur de glace avec une variation relative de l’ordre de 2%. De plus, la
variabilité plus faible pour la courbe représentant la combinaison des 2 phénomènes démontre
que les deux effets se compensent.
L’épaisseur de neige a quant à elle un impact beaucoup plus important, avec une variabilité
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relative de 40% lorsque seul l’hydrostatique est pris en compte et de 92% lorsque la combi-
naison de l’hydrostatique et du ralentissement de l’onde radar est considérée.
Ces résultats démontrent qu’une estimation précise d’épaisseur de glace par altimétrie passe
nécessairement par une bonne connaissance de l’épaisseur du manteau neigeux et dans une
moindre mesure par une bonne connaissance de la densité de neige.
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Figure 3.2 – Figure représentant les variations d’épaisseur de glace selon l’équation 3.9 en
fonction de : (a) la densité de neige, (b) l’épaisseur de neige, (c) la densité de glace et (d) la
densité d’eau de mer dans le cas où seul l’hydostatisme est pris en compte (traits pointillés)
et dans le cas où l’hydrostatique ET le ralentissement de l’onde radar sont pris en compte
(traits pleine). Pour chaque cas, seul le paramètre en abscisse varie et les autres paramètres
sont fixés (fb = 20cm, hn = 20cm, ρn = 300kg.m−3, ρg = 917kg.m−3 et ρe = 1024.5kg.m−3)
Impact de la densité de glace de mer
Jusqu’à présent, nous avons considéré que la densité de glace de mer était constante (900
kg.m−3). Cependant, nous avons vu dans le Chapitre I que selon son âge et la vitesse à la-
quelle elle s’est formée, la glace de mer peut afficher des densités relativement variables.
L’étude de Timco et Frederking, 1996 répertorie près d’une vingtaine de mesures indépen-
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dantes de densité de glace de mer et montre que cette dernière varie fortement en fonction du
type de glace (glace pérenne/glace saisonnière) et de la position de l’échantillon (au dessus/au
dessous du niveau de la mer). Pour les mesures réalisées au dessus de niveau de la mer, la
densité varie de 840 à 910 kg.m−3 pour la glace saisonnière et de 720 à 910 kg.m−3 pour la
glace pérenne. En dessous du niveau de la mer, la densité est relativement similaire pour la
glace pérenne et la glace saisonnière avec des valeurs variant de 900 à 940 kg.m−3. Puisque
environ 90% de la glace se trouve sous le niveau de la mer, on peut définir ces dernières valeurs
comme représentant le domaine de variabilité de densité de la glace de mer.
Plus récemment, l’étude de Alexandrov et al., 2010 basée sur des mesures de densité de glace
de mer acquises au cours de la campagne SEVER (Romanov, 1995) montre que la densité de
glace varie de 882 kg.m−3 pour la glace pérenne à 917 kg.m−3 pour la glace saisonnière. Bien
que les résultats des études de Alexandrov et al., 2010 et Timco et Frederking, 1996
fournissent des valeurs absolues de densité de glace sensiblement différentes, elles s’accordent
toutes les deux sur une variabilité d’environ 35 kg.m−3 à 40 kg.m−3.
A partir de ces estimations du domaine de variabilité, nous montrons dans la figure 3.2.c les
variations d’épaisseur de glace en fonction des variations de densité de glace de mer pour un
franc-bord de 20 cm, une densité de neige de 300 kg.m−3, une densité d’eau de mer de 1024.5
kg.m−3 et une épaisseur de neige de 20 cm. Puisque la densité de glace de mer n’intervient
pas dans l’équation de correction de la propagation de l’onde radar (équation 3.7), seule la
courbe montrant l’impact des 2 effets combinés est représentée.
A l’image de l’épaisseur de neige, les variabilités de la densité de glace de mer peuvent jouer
un rôle important pour la conversion du franc-bord en épaisseur de glace avec une variation
relative de l’ordre de 29 %. Par conséquent, la densité de glace doit, tout comme l’épaisseur
de neige, être bien paramétrée afin d’estimer le plus précisément possible l’épaisseur de glace
de mer.
Impact de la densité d’eau de mer
Le dernier paramètre de l’équation de l’hydrostatique restant à analyser est la densité
d’eau de mer. Dans son étude, Wadhams et al., 1992 répertorie les différentes estimations
de densité d’eau de mer obtenues à la surface de l’Océan Arctique. Cette étude fournit une
valeur moyenne de densité d’eau de mer de 1024.5 kg.m−3 en hiver et de 1023.5 kg.m−3 en
été. Cette variation saisonnière est principalement attribuée à la dilution causée par la fonte
de la banquise.
Lorsque les valeurs du domaine de variabilité de densité d’eau de mer sont injectées dans
l’équation 3.9, on retrouve des variations relatives d’épaisseur de glace de l’ordre de 1% (voir
figure 3.2.d). Par conséquent, la connaissance précise de la densité de l’eau de mer n’est
absolument pas critique pour convertit précisément le franc-bord en épaisseur de glace.
3.1.2 État de l’art des algorithmes d’estimation d’épaisseur de glace par
altimétrie spatiale
Le lecteur l’aura compris, pour mesurer l’épaisseur de glace de mer par altimétrie, il est
important d’avoir de bonnes mesures de franc-bord, d’épaisseur de neige, de densité de glace
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Table 3.1 – Tableau récapitulatif des variations relatives d’épaisseur de glace liées à la va-
riabilité de l’épaisseur de neige (hn), de la densité de neige (ρn), de la densité de glace (ρg)
et de la densité d’eau de mer (ρe).
hn ρe ρg ρn
Variations du paramètre 0-40 cm 1023-1025 kg.m−3 882-917 kg.m−3 280-360 kg.m−3
Impact relatif sur Hg 92% 2% 29% 1%
et dans une moindre mesure de bonnes estimations de densité de neige et d’eau de mer. Pour
répondre à ces besoins, de nombreuses études ont développé des techniques de mesure, de
correction et de paramétrisation afin de rendre optimale l’estimation de l’épaisseur de glace
par altimétrie spatiale.
Dans cette section, nous commencerons par examiner les techniques de mesure du franc-bord
et nous analyserons ensuite les méthodes permettant de convertir le franc-bord en épaisseur
de glace.
3.1.2.1 Algorithmes de franc-bord
Identification lead/floe
Comme mentionné dans la section 3.1.1, le franc-bord est estimé en calculant la différence
de hauteur qui existe entre la banquise et le niveau de la mer. Puisque la banquise (les floes)
recouvre la majorité de la surface océanique, le niveau de l’océan ne peut être mesuré que dans
les fractures de glace (les leads). Pour estimer le franc-bord, il est donc nécessaire d’identifier
dans un premier temps quelles sont les observations qui correspondent aux floes et quelles
sont celles qui correspondent aux leads.
Les optimistes se diront que les observations les plus basses (plus faible hauteur) devraient
correspondre aux leads. Malheureusement, les observations les plus basses correspondent le
plus souvent à des mesures off-nadir et sont donc des mesures inexploitables (cf. Chapitre
II). Par conséquent, il est nécessaire de trouver un autre critère que celui de la hauteur pour
distinguer les surfaces.
Une autre solution pour différencier les surfaces consisterait à co-localiser les mesures alti-
métriques avec des images (optiques, micro-ondes, SAR, etc). Bien que cette stratégie puisse
fonctionner de manière ponctuelle, une généralisation de cette méthode à l’ensemble des me-
sures altimétriques serait très lourde à mettre en place. De plus, il n’existe à ce jour aucun
satellite accueillant à son bord à la fois un imageur haute-résolution à visée nadir et un alti-
mètre radar. La colocalisation ne pourrait donc s’opérer qu’à partir de plateformes satellites
différentes et donc avec un temps de décalage non négligeable lorsque l’on considère la vitesse
de déplacement de la banquise (plusieurs km.j−1).
Face à ces limites, la communauté scientifique s’est donc tournée vers une approche beau-
coup plus simple, mais très efficace. Si la hauteur de la surface estimée par altimétrie ne
permet pas de distinguer les leads et les floes, d’autres paramètres fournis par le signal radar
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Figure 3.3 – Schéma montrant le comportement du signal radar et la forme d’onde associée
à (a) une surface rugueuse et (b) une surface lisse.
permettent en revanche de distinguer les caractéristiques de la surface observée (Zygmun-
towska et al., 2013 ; Zakharova et al., 2015). Pour bien comprendre comment le signal
radar peut être utilisé, il faut d’abord se pencher sur les propriétés de surface des floes et des
leads.
Comme nous l’avons vu au cours du Chapitre I, les floes sont particulièrement rugueux. Cette
rugosité joue un rôle très important sur le signal altimétrique puisqu’elle entraîne une ré-
trodiffusion dans toutes les directions et qu’elle permet à l’altimètre d’enregistrer du signal
radar en provenance de l’ensemble de l’empreinte au sol (figure 3.3.a). Cette configuration de
rétrodiffusion se traduit par un écho dont la forme est proche du modèle de Brown (faible
décroissance du front descendant).
À l’inverse des floes, la surface des leads est relativement spéculaire car l’eau y est à l’abri du
vent et souvent recouverte d’une fine couche de glace. Cette surface plate se comporte comme
un miroir, qui retourne l’essentiel du signal radar vers l’altimètre (figure 3.3.b). Cette confi-
guration de l’altimètre se trouvant au Nadir d’un lead se traduit alors par une forme d’onde
avec une géométrie très "piquée" (avec une décroissance du front descendant très forte).
La différence intrinsèque de géométrie de forme d’onde entre lead et floe est précisément le
phénomène qui permet d’identifier le type de surface se trouvant au nadir de l’altimètre à
partir de la mesure radar. Pour quantifier la forme piquée des échos altimétriques et ainsi
identifier les leads et les floes, le paramètre "pulse peakiness" (PP, cf. equation 3.10) est
généralement utilisé (Peacock et Laxon, 2004).
PP =
max(WF )∑i=NW F
i=0 (WFi)
(3.10)
Pour distinguer les leads de la banquise il est nécessaire de définir un seuil au delà duquel
les observations altimétriques peuvent être considérées comme des leads. Pour estimer ce
seuil, la méthode généralement employée consiste à co-localiser le PP mesuré par l’altimètre
avec des images haute-résolution acquises dans un intervalle de temps relativement court. Un
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exemple de co-localisation entre des images Landsat (imageur fonctionnant dans le domaine
du visible et proche infra-rouge) et le PP calculé à partir des formes d’onde Envisat et de
CryoSat-2 est présenté dans la figure 3.4.
A partir d’une simple visualisation de ces données co-localisées, on peut assez facilement
définir un seuil de PP permettant d’identifier la position des leads. Dans le cas de la figure
3.4 par exemple, un seuil de 0.3 semble permettre d’identifier l’ensemble des leads.
Après avoir identifié les leads, il est nécessaire de localiser les observations altimétriques
correspondant aux floes. Malheureusement, les mesures non-identifiées comme des leads ne
sont pas nécessairement des mesures de floes valides. Comme nous l’avons vu dans le Chapitre
II et plus précisément dans la figure 2.8, les formes d’onde altimétriques correspondant aux
floes sont souvent impactées par la proximité d’un lead et sont le plus souvent inexploitables.
Il est donc nécessaire de filtrer ce cas de figure afin d’identifier clairement les échos correspon-
dant à des floes non-pollués par la présence de leads (Peacock et Laxon, 2004 ; Ridout
et Tonboe., 2012 ; Ricker et al., 2014). Là encore, la méthode classique pour filtrer les
observations dites "mixées", consiste à faire usage du PP. Comme le montre la figure 3.4, la
proximité de leads très spéculaires tend à faire augmenter le PP. C’est précisément ces valeurs
anormalement élevées de PP qui permettent d’identifier la présence d’observations mixées.
Sur la figure 3.4 par exemple, les observations caractérisées par un PP se situant sous la barre
des 0.1-0.15 peuvent être raisonnablement considérées comme de la banquise tandis que les
observations se situant entre 0.1-0.15 et 0.3 doivent être filtrées.
Si l’identification des leads et des floes par analyse du signal radar fonctionne très bien
durant l’hiver, ça n’est malheureusement pas le cas en été. En effet, comme nous l’avons vu
au cour du Chapitre I, dès que les températures remontent la neige fond et laisse place à
des mares de fonte. La surface de ces mares de fonte est souvent aussi lisse que la surface
des leads et signe donc de la même façon sur le signal radar que ces derniers (cf. Annexe A
figure 2). Par conséquent, il est impossible à l’heure actuelle de distinguer avec certitude les
mesures correspondant aux leads en été. La mesure de l’épaisseur de glace par altimétrie se
limite donc généralement à la période hivernale.
Retracking
Une fois que les leads et les floes sont identifiés, on peut passer à l’application du retra-
cking aux formes d’ondes et au calcul du range altimétrique. Si cette partie est une étape
clé de la méthode du franc-bord, c’est également celle qui présente la plus grande diversité
dans la littérature. La procédure de retracking décrite pour la première fois dans l’étude de
Laxon et al., 2003 et plus longuement développée dans projet ESA Climate Change Initiative
(CCI) (Ridout et Tonboe., 2012), reste toutefois la plus utilisée dans la littérature (Giles
et al., 2008 ; Laxon et al., 2013 ; Armitage et Ridout, 2015 ; Schwegmann et al., 2015).
Cette procédure consiste à utiliser un algorithme de retracking pour les leads différent de celui
utilisé pour les floes. L’utilisation de 2 retrackings différents est justifiée par le fait que les
retrackers empiriques ne prennent pas en compte la différence de géométrie des échos entre
les leads et les floes (Laxon, 1994).
Dans cette procédure, l’algorithme de retracking utilisé pour les leads consiste à représenter
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le front montant par une Gaussienne et le front descendant par une exponentielle négative.
Le range altimétrique est ainsi estimé en plaquant ces fonctions aux formes d’onde grâce à
un algorithme de Levenberg-Marquardt (Marquardt, 1963).
L’algorithme de retracking utilisé pour l’estimation de la hauteur des floes est quant à lui
un Offset Center Of Gravity (cf. Chapitre II) qui est utilisé avec un seuil à 50% (Wingham
et al., 1986).
En plus de l’utilisation de 2 algorithmes de retracking différents, la methode CCI fait égale-
ment état d’une correction constante qui viserait à corriger le biais inhérent à l’utilisation de
2 retrackings. Cette correction reste toutefois très peu détaillée et il n’existe pas de travaux
publiés montrant le bénéfice d’une telle approche. Ce sujet sera plus longuement discuté au
cours Chapitre IV.
À l’inverse de la méthode décrite dans le projet CCI, certaines études n’utilisent qu’un seul
et unique retracker empirique pour estimer le range altimétrique des leads et des floes (Ri-
cker et al., 2014 ; Kwok et Cunningham, 2015). D’autres études encore, comme celle de
Kurtz et al., 2014, utilisent un retracker basé sur un modèle physique qui prend en compte
la différence de rugosité existant entre les leads et les floes.
Face à la diversité de toutes ces méthodologies, il n’existe à ce jour aucun consensus sur une
méthode de retracking plus performante que les autres et le débat reste ouvert.
Estimation de la hauteur
L’étape suivante de la méthode du franc-bord consiste à estimer la hauteur des surfaces
grâce à la mesure du range altimétrique estimé à partir du retracking des formes d’onde.
Comme nous l’avons vu au cours du Chapitre II, cette étape consiste à retirer la valeur
du range à l’altitude du satellite, corriger les effets de ralentissement de l’onde radar dans
l’atmosphère et appliquer les corrections du niveau de la mer (marées, MSS, etc).
Une étude récente a montré que les corrections atmosphériques et océaniques appliquées à
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ce stade ont relativement peu d’impact sur la mesure du franc-bord (Ricker et al., 2015).
Selon cette même étude, moins de 10% des observations de franc-bord sont impactées par une
variation de plus de 1 cm après application des correction atmosphériques et océaniques. Il
est donc assez raisonnable de conclure que cette étape ne constitue pas une source majeure
d’incertitude sur la mesure du franc-bord. Néanmoins, nous appliquons toutes les corrections
nécessaires pour limiter toute sorte de biais, aussi faibles soient-ils.
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Figure 3.5 – Figure montrant (a) la hauteur des floes (points gris) et des leads (points noirs)
échantillonnée à une fréquence de 20 Hz (300 m) le long d’une trace CryoSat-2, (b) idem
après application d’une médiane glissante avec une fenêtre de 50 km et (c) franc-bord calculé
à partir des courbes de la figure (b). Notons que les variations de hauteur présentées dans les
figures (a) et (b) sont causées par des variations du niveau de la mer non prises en compte
par les corrections appliquées (MSS, marées, etc).
Calcul du franc-bord
Une fois que la hauteur des surfaces est estimée (cf. figure 3.5.a), il ne reste plus qu’à
calculer le franc-bord. Avant cela, une moyenne glissante sur la hauteur des floes et de leads
est généralement appliquée le long de la trace altimétrique afin de réduire l’impact des erreurs
de mesures individuelles (cf. section 3.1.7 pour le calcul d’incertitude). La taille des fenêtres
glissantes varient généralement de 10 km pour les altimètres ayant une bonne résolution
(comme CryoSat-2) à 50 km pour les altimètres moins résolus (comme Envisat). Lorsque la
moyenne glissante a été appliquée (cf. figure 3.5.b), la hauteur moyenne du niveau de la mer
le long de la trace altimétrique est soustraite à celle du niveau moyen des floes afin de calculer
le franc-bord le long de la trace altimétrique.
Grillage
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La dernière partie de l’algorithme de franc-bord consiste généralement à moyenner les
données sur une grille régulière (grille sur laquelle chaque pixel a la même taille). Cette étape
a pour principal objectif de réduire l’erreur gaussienne en moyennant un grande quantité de
données et permet également de représenter sur des cartes moyennes l’épaisseur de glace à
l’échelle de l’Arctique (Laxon et al., 2013).
L’approche de grillage la plus basique consiste à appliquer une moyenne sur chaque point de
grille avec un rayon allant de 25 à 100 km. Cette moyenne peut être pondérée par la proximité
au point de grille (Guerreiro et al., 2016) ou encore par l’incertitude de la mesure de franc-
bord (Ricker et al., 2014). Des exemples de carte de franc-bord avant et après grillage sont
présentés respectivement figure 3.6.a et 3.6.b.
3.1.2.2 Algorithmes de conversion du franc-bord en épaisseur de glace
Une fois que les cartes de franc-bord sont obtenues, il ne reste "plus qu’à" les convertir en
cartes d’épaisseur de glace. Comme nous l’avons vu dans la section 3.1 et comme suggéré par
l’équation 3.9, cette conversion passe par une connaissance des champs d’épaisseur de neige
et de densité de neige, de glace et d’eau de mer. Analysons donc comment ces champs de
données sont estimés dans la littérature pour opérer cette conversion.
Densité de l’eau de mer :
Pour convertir le franc-bord en épaisseur de glace, toutes les études utilisent une valeur
constante (dans le temps et l’espace) de densité d’eau de mer. Cette valeur varie de 1023.8
kg.m−3 (Giles et al., 2008 ; Laxon et al., 2013) à 1030 kg.m−3 (Kern et al., 2015) et sont
presque toutes basées sur les résultats décrits dans l’étude de Wadhams et al., 1992.
Densité de la glace de mer :
Comme nous l’avons vu précédemment, la densité de la glace de mer est variable dans l’es-
pace et le temps (Timco et Frederking, 1996 ; Alexandrov et al., 2010) et est susceptible
de causer d’importantes incertitudes sur la conversion du franc-bord en épaisseur de glace.
Malheureusement, il n’existe à l’heure actuelle aucun moyen d’observer à grande échelle ce
paramètre et les scientifiques ont donc du faire appel à une paramétrisation.
Les premières paramétrisations de densité de glace de mer consistaient simplement à utili-
ser une seule et unique valeur pour l’ensemble de la banquise et pour tous les mois d’hiver
(Laxon et al., 2003 ; Giles et al., 2008). Plus récemment, l’étude de Alexandrov et al.,
2010 a suggéré d’utiliser une densité de 882 kg.m−3 pour la glace pérenne et de 917 kg.m−3
pour la glace saisonnière. Par la suite, toutes les estimations d’épaisseur de glace par alti-
métrie ont tenu compte de ces valeurs (Laxon et al., 2013 ; Kwok et Cunningham, 2015 ;
Kern et al., 2015 ; Tilling et al., 2015).
Afin d’utiliser les préconisations de l’étude de Alexandrov et al., 2010, il faut d’abord
être capable de différencier la glace pérenne de la glace saisonnière à l’échelle de l’Océan
Arctique. Fort heureusement, il existe de nombreuses techniques permettant de différencier
le type de glace de mer à partir de capteurs satellites. Le premier jeu de données de type de
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glace utilisé pour paramétrer la densité de glace de mer a été la classification OSI-SAF. Cette
classification est basée sur l’étude de Breivik et al., 2012 et fait notamment appel au diffu-
siomètre Quickscat (bande C) afin d’identifier la différence de rugosité existant entre la glace
pérenne (très rugueuse) et la glace saisonnière (peu rugueuse). Dans les études d’estimation
d’épaisseur de glace par altimétrie (Laxon et al., 2013 ; Kern et al., 2015), la classification
de type de glace est généralement utilisée comme suit :
ρg =


882kg.m−3, si type = MY
917kg.m−3, si type = FY
(3.11)
Où MY (Multi Year) et FY (First Year) sont les notations généralement adoptées pour
désigner respectivement la glace pérenne et la glace saisonnière.
L’étude de (Kwok, 2004) va encore plus loin en estimant la fraction de glace pérenne dans
chaque pixel du diffusiomètre. Cette fraction de glace pérenne est ensuite utilisée pour conver-
tir le franc-bord en épaisseur de glace (Kwok et Cunningham, 2015) en paramétrant la
densité de glace de mer (ρg) de la façon suivante :
ρg = ρMYg fMY + ρ
FY
g (1− fMY ) (3.12)
Où fMY représente la fraction de glace pérenne (glace Multi Year) et où ρMYg et ρ
FY
g
sont respectivement les densités de glace pérenne (882 kg.m−3) et de glace saisonnière (917
kg.m−3).
Épaisseur de neige
Comme nous le disions plus haut, l’épaisseur de neige est très certainement le paramètre
qui a le plus fort impact dans la conversion du franc-bord en épaisseur de glace. Malheu-
reusement, il n’existe là non-plus pas de technique permettant d’estimer l’épaisseur de neige
à la surface de l’ensemble de la banquise arctique. Toutefois, certaines études ont montré
qu’il était possible d’estimer l’épaisseur de neige sur la glace saisonnière à partir de capteurs
à micro-onde embarqués à bord de satellites (Markus et Cavalieri, 1998 ; Maaß et al.,
2013). Bien que ces données soient prometteuses, les exercices de validation montrent qu’il
est encore nécessaire d’améliorer les algorithmes afin de fournir de meilleures estimations. De
plus, ces capteurs ne fournissent pas de données d’épaisseur de neige sur la glace pérenne
et sont, par conséquent, très peu utilisés pour convertir le franc-bord en épaisseur de glace
(Kern et al., 2015).
Face à ce manque de données d’épaisseur de neige, il a donc encore une fois fallu faire
usage d’une paramétrisation. Pour paramétrer l’épaisseur de neige sur la banquise, les pre-
mières études d’épaisseur de glace par altimétrie ont fait appel à la climatologie issue de
l’étude de Warren et al., 1999 (W99) pour convertir le franc-bord en épaisseur de glace
(Laxon et al., 2003 ; Giles et al., 2008). Cette climatologie mensuelle est basée sur des
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mesures in situ d’épaisseur et de densité de neige acquises par des scientifiques soviétiques
entre 1954 et 1991. Bien que ces mesures aient été obtenues principalement dans la partie
centrale de l’Arctique et au large de la côte Sibérienne, l’étude de Warren et al., 1999 fournit
des estimations d’épaisseur et de densité de neige sur l’ensemble de l’Océan Arctique grâce
à l’utilisation d’une interpolation quadratique mensuelle appliquée à l’ensemble des données
obtenues en Arctique. Pour reconstruire la climatologie W99, un tableau avec les coefficients
de la fonction ajustée pour l’épaisseur de neige et la densité de neige est fournie pour chaque
mois de l’année (cf. AnnexeB. 3).
Bien que l’épaisseur de neige fournie par la climatologie W99 soit un jeu de donnée très
précieux, une étude récente a montré qu’elle n’est pas représentative de l’état actuel de la
couverture neigeuse (Kurtz et Farrell, 2011). Plus précisément, il a été démontré en uti-
lisant des mesures aéroportées que l’épaisseur de neige à la surface de la glace saisonnière est
environ 50% plus faible que celle de la climatologie W99. L’épaisseur actuelle de neige à la
surface de la glace pérenne est en revanche semblable à celle prescrite par la climatologie.
A la suite de ce résultat, des études récentes ont adapté leur paramétrisation d’épaisseur de
neige pour convertir le franc-bord en épaisseur de glace. Les études de Laxon et al., 2013 et
Tilling et al., 2015 ont, par exemple, utilisé la classification de type de glace OSI-SAF pour
paramétrer l’épaisseur de neige (hn) de la façon suivante :
hn(X, t) =


hW99n (X, t), si type = MY
1
2
hW99n (X, t), si type = FY
(3.13)
Où hW99n (X, t) représente l’épaisseur de neige fournie par la climatologie W99.
Dans l’étude de Kwok et Cunningham, 2015, l’épaisseur de neige est paramétrée à partir
de la fraction de glace pérenne fMY similairement à la densité de glace de mer :
hn(X, t, fMY ) = hW99n (X, t)fMY +
1
2
hW99n (X, t)(1− fMY ) (3.14)
Densité de neige
Depuis les toutes première études, la paramétrisation de la densité de neige n’a pas été
modifiée et les estimations d’épaisseur de glace par altimétrie sont toutes établies à partir
de la densité de neige fournie par la climatologie W99. Comme pour l’épaisseur de neige, les
champs mensuels de densité de neige couvrent l’ensemble de l’Arctique grâce à l’application
d’une interpolation quadratique à l’ensemble des mesures in situ (voir Annexe B.3).
Une fois que tous les champs de paramètres sont estimés ou paramétrés, les cartes d’épais-
seur de glace sont alors calculées à partir des équations 3.5, 3.7 et 3.9.
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(d) M'i'I concentration c2 02/2015 
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FIGURE 3.6 - Cartes correspondant au mois de Février 2015 et montrant (a) le franc-bord 
le long des traces CryoSat-2, (b) le même franc-bord grillé, ( c) la densité de neige, ( d) la 
concentration de glace pérenne, ( e) la densité de glace de mer et (f) l'épaisseur de neige pour 
le mois de Février 2015. 
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3.1.3 Amélioration de l’épaisseur de banquise par altimétrie : Identification
des points clés
Le lecteur l’aura compris, la mesure de l’épaisseur de banquise par altimétrie à l’échelle
du Bassin Arctique est un vaste chantier où bon nombre de points restent encore à améliorer.
Face à ce constat, il est important d’identifier les éléments clés qui nous permettront de
répondre à notre objectif premier, à savoir, améliorer les estimations longues d’épaisseur de
banquise par altimétrie.
Comme nous l’avons vu dans les sections précédentes, il ne peut y avoir de bonnes es-
timations d’épaisseur de glace sans une mesure précise du franc-bord. Par conséquent, une
estimation sur le long terme d’épaisseur de glace passe nécessairement par une estimation
longue et continue du franc-bord. Puisqu’une mission altimétrique dépasse rarement la dé-
cennie, les estimations longues de franc-bord ne peuvent se faire qu’en combinant les mesures
de franc-bord obtenues à partir de plusieurs missions successives. Jusqu’à aujourd’hui, aucune
étude n’a encore permis de combiner les mesures de franc-bord acquises à partir de différentes
missions d’altimétrie radar. La continuité de la mesure du franc-bord inter-mission
sera donc notre premier cheval de bataille dans cette thèse (Chapitre IV). En particulier, nous
nous intéresserons à la continuité de mesure du franc-bord entre l’altimétrie LRM (ERS-1/2
& Envisat) et l’altimétrie SAR (CryoSat-2 & Sentinel-3).
Au cours des sections précédentes, nous avons également vu que la conversion du franc-
bord en épaisseur de glace est une source d’incertitude importante. Parmi les différents para-
mètres pouvant biaiser cette conversion, nous avons montré que l’épaisseur de neige, par son
rôle sur la pénétration de l’onde radar et sur l’hydrostatique, est le paramètre ayant la plus
grande influence (cf. Tableau 3.1). Face à ce constat et en l’absence de mesure d’épaisseur
de neige à l’échelle de l’Arctique, notre deuxième grand objectif consistera à développer
une méthode innovante d’estimation de l’épaisseur de neige par altimétrie afin
d’améliorer la conversion du franc-bord en épaisseur de glace (Chapitre VI).
3.1.4 Description de l’algorithme d’estimation d’épaisseur de glace par al-
timétrie utilisé dans la thèse
Maintenant que l’état de l’art est dressé et que nos objectifs sont décrits, passons à la
description des algorithmes que nous allons développé au cours de cette thèse pour estimer
l’épaisseur de glace à partir du signal altimétrique.
Avant de commencer cette description, il est important de faire un point sur la philosophie de
l’approche développée. Le but final de cette thèse est d’améliorer les estimations d’épaisseur
de banquise sur le long terme. Pour améliorer ces estimations, il est nécessaire dans un pre-
mier temps de comprendre pourquoi les méthodes actuelles ne permettent pas la production
d’un tel jeu de données. Par conséquent, l’approche algorithmique de l’estimation d’épaisseur
de glace par altimétrie développée dans cette thèse ne se veut pas révolutionnaire (dans un
premier temps) mais compte au contraire s’appuyer fortement sur l’état de l’art présenté dans
les sections précédentes.
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Deuxième point important : la méthodologie que nous souhaitons mettre en place doit être
applicable à l’altimétrie SAR comme à l’altimétrie LRM. Par conséquent, nous n’utiliserons
pas de paramètres du mode SAR non-disponibles en mode LRM (la stack par exemple). De
plus, les différents filtrages et lissages doivent être identiques pour tous les satellites altimé-
triques utilisés afin de ne pas causer de biais inter-mission. Afin de faciliter la description du
calcul d’épaisseur de glace par altimétrie, un schéma de l’algorithme utilisé est fourni dans la
figure 3.7.
Le range altimétrique est calculé à partir des formes d’onde et du retracking Treshold
First Maximum Rettracking Algorithm (TFMRA) paramétré avec un seuil à 50%. Le choix
de ce retracking est basé sur les excellents résultats présentés dans l’étude de Ricker et al.,
2014 et sur le fait que ce retracking est le plus adapté dans les régions où le signal off-nadir
est susceptible de biaiser les estimations du range (Helm et al., 2014).
Afin de passer du range à la hauteur des surfaces, la hauteur native (altitude - range) est
corrigée de la surface moyenne océanique, de la marée océanique, de la marée barométrique,
de la marée polaire, de la marée solide, du ralentissement de l’onde dans la ionosphère et dans
la troposphère (sèche et humide).
Une fois la hauteur estimée, les leads et les floes sont identifiés à partir d’un seuil appliqué
sur le PP. Les observations ayant un PP supérieur à 0.3 sont considérées comme des leads
tandis que les observations avec un PP inférieur à 0.1 sont considérées comme des floes. Les
observations avec un PP situé entre 0.1 et 0.3 sont rejetées. Notons que les seuils utilisés (0.3
et 0.1) sont basés sur la visualisation de plus de 20 images Landsat co-localisées avec des
mesures altimétriques pour chaque mission satellite.
Le niveau moyen des leads et des floes est ensuite estimé grâce à un filtre médian avec une
fenêtre d’une largeur de 25 km. L’utilisation de la médiane est une nouveauté qui a pour
objectif de filtrer statistiquement les valeurs aberrantes de hauteur souvent causées par des
réflexions off-nadir.
Pour le grillage, un filtre médian est appliqué afin d’obtenir des champs mensuels de franc-
bord sur une grille stéréo-polaire de 12.5 km de résolution (grille couramment utilisée pour
les données de banquise). Le choix de la taille du rayon de grillage (100 km) est issu d’un
compromis entre la réduction de l’importante erreur gaussienne des altimètres fonctionnant
en mode LRM et la volonté de ne pas trop dégrader la bonne résolution spatiale des altimètres
fonctionnant en mode SAR (cf. Chapitre IV).
Concernant la conversion du franc-bord en épaisseur de glace, la densité de neige suit la
climatologie mensuelle W99 tandis que la densité d’eau de mer est fixée à 1024.3 kg.m−3. La
densité de la glace de mer et l’épaisseur de neige suivent quant à elles les équation 3.12 et
3.14.
Afin d’appliquer ces équations, il nous a d’abord fallu choisir un jeu de données de fraction
de glace pérenne. Ce choix s’est principalement fait sur la volonté de couvrir l’ensemble de
la période d’altimétrie polaire (1991-). La classification de type de glace OSI-SAF n’étant
disponible que depuis 2005, d’autres solutions ont alors dû être explorées.
Le jeu d’observations que nous avons décidé de retenir est la classification de type de glace
par la méthode du "pixel tracking" (Tschudi et al., 2010). Cette technique utilise des images
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Forme d'onde
Range  
Hauteur
Distinction lead/ oe
Hauteur oes Hauteur leads
Franc-bord along-track
Epaisseur de glace
Correction ralentissement
 de l'onde radar
Paramétrisation 
épaisseur neige
Paramétrisation 
densité neige
Paramétrisation 
densité glace
Paramétrisation 
eau de mer
Rétracking TFMRA (seuil 50%) 
pour les leads ET les oes
Altitude, mss, marées 
océaniques, 
marée barométrique, 
ralentissement atmosphère  
Leads: PP > 0.3
Floes: PP < 0.1
Médiane glissante avec 
une fenêtre à 50 km
Equation 3.6
W99 
 f(MY) 
 Equation 3.13
W99 
1024.3 kg/m³
MYI (882 kg/m³)
 FYI (917 kg/m³)
f(MY) 
Equation 3.11
Franc-bord grillé
Filtre médian avec 
un rayon de 100 km
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Figure 3.7 – Schéma décrivant l’algorithme d’estimation d’épaisseur de glace par altimétrie
utilisé dans cette thèse. La partie bleue correspond à l’estimation du franc-bord et la partie
rouge correspond à la conversion du franc-bord en épaisseur de glace.
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radiométriques acquises quotidiennement afin de suivre tous les jours le déplacement de chaque
petit élément de banquise. Ce suivi quotidien permet d’estimer précisément le temps que le
pixel de banquise a passé dans le bassin Arctique et permet même de donner à la glace un
âge relativement précis (à l’année prêt). Ce jeu d’observations a principalement deux gros
avantages. Premièrement, il ne fait pas d’hypothèse empirique sur la relation existant entre
la rugosité de la glace et son âge comme le fait le jeu de données OSI-SAF. Deuxièmement,
cette méthode fait appel à tous les capteurs radiométriques disponibles depuis 1978 (SSM/I,
AMSR-E, etc) et permet ainsi d’avoir des données de type de glace sur l’ensemble de l’ère
altimétrique (1991-).
Pour passer du champs d’âge de glace fourni par la méthode de Tschudi et al., 2010 à un
champs de fraction de glace pérenne, une méthode relativement simple est appliquée : toutes
les observations de plus de 1 an sont considérées comme glace pérenne et toutes celles de
moins de 1 an sont considérées comme glace saisonnière. Par la suite, un filtre avec un rayon
de 100 km (comme pour le franc-bord) est utilisé pour estimer la fraction de glace pérenne
autour de chaque point de grille.
Une fois que les champs de franc-bord, d’épaisseur de neige, de densité de neige de glace
et d’eau de mer sont calculés (voir exemples de champs figure 3.7), les équations 3.5, 3.7 et 3.9
sont appliquées pour estimer des cartes mensuelles d’épaisseur de glace à l’échelle du bassin
Arctique (voir figure 3.8.a).
3.1.5 Incertitudes des estimations d’épaisseur de glace
L’algorithme d’estimation d’épaisseur de glace par altimétrie étant entièrement décrit, il
est maintenant nécessaire d’estimer les incertitudes liées aux calculs intermédiaires et aux
différentes paramétrisations.
Pour réaliser ce calcul, nous ferons l’hypothèse que les différentes incertitudes ne sont pas liées
entre elles et qu’elle se propagent indépendamment de manière gaussienne. Cette hypothèse
apparaît relativement raisonnable pour la densité de glace de mer, la densité d’eau de mer
et le franc-bord. En revanche, il existe un lien étroit entre l’épaisseur de neige et sa densité
puisque l’épaisseur de neige conditionne le gradient de température entre l’atmosphère et la
glace et impacte indirectement le métamorphisme des grains et donc la densité de la couche
neigeuse. Notons qu’à l’inverse, la densité de neige n’a a priori aucun impact sur l’épaisseur
de neige.
Malgré la dépendance de la densité à l’épaisseur de la couche neigeuse, son faible impact
sur la conversion du franc-bord en épaisseur de glace (cf. figure 3.2) autorise raisonnablement
l’approximation d’indépendance des variables, qui permet de calculer l’incertitude d’épaisseur
de glace (ǫHg) selon la formule de propagation gaussienne des incertitudes :
ǫ2Hg =
n∑
i=1
∂f
∂xi
2
ǫ2xi (3.15)
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Table 3.2 – Tableau récapitulant le domaine de variabilité et les incertitudes des paramètres
nécessaires à la conversion du franc-bord en épaisseur de glace.
Paramètres Valeurs typiques Incertitude Référence
Épaisseur neige 0-40 m 0.094 m (Warren et al., 1999)
Densité neige 280-370 kg.m−3 3.2 kg.m−3 (Warren et al., 1999)
Densité glace FY 917 kg.m−3 35.7 kg.m−3 (Alexandrov et al., 2010)
Densité glace MY 882 kg.m−3 23.0 kg.m−3 (Alexandrov et al., 2010)
Densité eau de mer 1023-1025 kg.m−3 0.5 kg.m−3 (Wadhams et al., 1992)
Où i représente l’indice des différentes variables x (densité de glace, de neige, etc) et ǫxi
représente l’incertitude associée à xi. f est la fonction du calcul d’épaisseur de glace faite à
partir de la mesure altimétrique. Elle est obtenue en combinant les équations 3.5, 3.7 et 3.9 :
Hg =
ρe((Hfloe −Hlead) + hn(1− (1 + 0.51ρn)−1.5)) + ρnhn
ρe − ρg (3.16)
Ainsi, l’incertitude sur l’estimation d’épaisseur de glace est donnée par :
ǫ2Hg = [−
((Hfloe −Hlead) + hn(1− (1 + 0.51ρn)−1.5))ρg + ρehn
(ρe − ρg)2 ]
2ǫ2ρe
+[
ρe((Hfloe −Hlead) + hn(1− (1 + 0.51ρn))) + ρnhn
(ρe − ρg)2 ]
2ǫ2ρg
+[
ρe(1− (1 + 0.51ρn)−1.5) + ρn
(ρe − ρg) ]
2ǫ2hn
+[
−ρe(−1.5)(0.51)(1 + 0.51ρn)−2.5 + hn
(ρe − ρg) ]
2ǫ2ρn
+[
ρe
(ρe − ρg) ]
2ǫ2Hfloe
+[− ρe
(ρe − ρg) ]
2ǫ2Hlead
(3.17)
Pour la densité de neige (ρn), de glace (ρg)et d’eau de mer (ρe) ainsi que pour l’épaisseur
de neige (hn), les valeurs d’incertitude sont fournies dans les études d’où les données sont
extraites (Wadhams et al., 1992 ; Warren et al., 1999 ; Alexandrov et al., 2010). Le
tableau 3.2 répertorie l’ensemble de ces valeurs.
Concernant la hauteur des floes et des leads, il n’existe pas de chiffrage d’incertitude précis
de la mesure altimétrique comme il peut en exister pour l’océan. Par conséquent, certaines
études utilisent la valeur associée au bruit de speckle comme valeur d’incertitude (Laxon
et al., 2013). Bien que cette valeur soit représentative de l’incertitude de la mesure radar, elle
ne prend pas en compte les incertitudes liées à l’étape du retracking de la forme d’onde.
Pour prendre en compte l’ensemble des incertitudes liées à la mesure altimétrique on peut
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utiliser l’écart-type local de la hauteur des leads comme on le fait généralement pour mesurer
l’incertitude des mesures du niveau de la mer. En revanche, l’écart-type de hauteur des floes
ne peut être utilisé comme valeur d’incertitude puisqu’il est en partie lié à la variabilité de
la hauteur de la banquise. Puisque nous n’avons aucun autre moyen de mesurer l’incertitude
altimétrique au dessus des floes, nous ferons donc l’hypothèse que cette dernière est égale à
celle mesurée sur les leads. Cette hypothèse est relativement forte puisqu’à l’inverse des leads,
la mesure altimétrique à la surface des floes peut être biaisée par la variabilité de pénétration
de l’onde radar dans la neige. Néanmoins, cette approche est la seule dont nous disposons
pour calculer l’incertitude de mesure altimétrique et nous devons donc malheureusement nous
en accommoder.
Suivant la procédure décrite ci-dessus, l’écart-type moyen (σSLA) est estimé pour les missions
Envisat et CryoSat-2 en calculant la moyenne des écart-types locaux (dans la fenêtre glissante
de 25 km) sur la période Novembre 2010 - Avril 2011 (période commune). Le σSLA de CryoSat-
2 est très clairement plus faible que celui d’Envisat (voir tableau 3.3). Cette différence de
résultat sera abordée au cours du Chapitre IV.
Une fois que l’incertitude associée à chaque mesure altimétrique est évaluée, il s’agit d’estimer
la valeur que prend cette incertitude après le moyennage d’un grand nombre de données de
hauteur de leads et de floes le long de la trace altimétrique. Pour cela, nous considérerons que
la distribution des incertitudes individuelles est gaussienne et que l’incertitude moyenne liée
à la mesure altimétrique peut être estimée de la façon suivante :
ǫHfloe =
σSLA√
Nobsfloe
ǫHlead =
σSLA√
Nobslead
(3.18)
Où Nobsfloe et Nobslead représentent le nombre de mesures de hauteur de floes et de
leads disponibles pour calculer la hauteur moyenne au moment du grillage des données. Cette
paramétrisation de l’erreur gaussienne permet pour la première fois d’intégrer la densité du
nombre de leads et de floes au calcul d’incertitude d’épaisseur de glace.
La combinaison des équations 3.17 et 3.18 permet de calculer des cartes d’incertitude asso-
ciées à chaque carte d’épaisseur de glace mensuelle et cela pour chaque mission altimétrique.
Un exemple de carte d’épaisseur de glace et d’incertitude associée pour la mission CryoSat-2
est présenté figure 3.8.b.
Dans cet exemple, l’incertitude pour une épaisseur moyenne d’environ 2 m est de l’ordre de 45
cm soit près de 25%. Cette valeur est considérable lorsque l’on cherche à estimer des variations
décennales de l’ordre de 10% à 20%. Nous analyserons dans les chapitres suivants l’impact de
ces incertitudes sur l’analyse des variations d’épaisseur de glace par altimétrie.
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Table 3.3 – Tableau montrant l’écart-type moyen de l’anomalie de surface de la mer (SLA)
après correction de la Mean Sea Surface et des effets de marées pour les missions CryoSat-2
et Envisat.
CryoSat-2 Envisat
σSLA 0.037 m 0.093 m
Ice thickness c2 02/2015
0.00
0.36
0.72
1.08
1.44
1.80
2.16
2.52
2.88
3.24
Incertitude c2 02/2015
0.208
0.288
0.368
0.448
0.528
0.608
0.688
0.768
0.848
0.928
(a) (m) (b) (m)
Figure 3.8 – (a) Carte d’épaisseur de glace calculée à partir du franc-bord de CryoSat-2 pour
le mois de Février 2015 et (b) carte d’incertitude associée.
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3.2 Autres méthodologies d’estimation d’épaisseur de glace de
mer
3.2.1 Estimation de l’épaisseur de glace par imagerie radiométrique
À l’inverse des altimètres, les imageurs radiométriques n’émettent pas de signal radar mais
enregistrent simplement le signal émis par la surface. On dit que ce sont des capteurs passifs.
Les radiomètres fonctionnent généralement à des fréquences (18 GHz, 35 GHz, 85 GHz, etc)
et des polarisations (horizontale/verticale) sensibles à différentes caractéristiques physiques
(densité, taille de grain, humidité, etc). Ces différences de sensibilité permettent d’étudier en
détail les caractéristiques physiques de la banquise ainsi que celles de la neige qui la recouvre.
Les imageurs radiométriques tels que SSM/I (Special Sensor Microwave/Imager) ont ini-
tialement été utilisés pour détecter la présence de banquise à la surface de l’océan et pour
produire de longues séries temporelles d’extension et de concentration de glace de mer (Ca-
valieri et al., 1999). Assez rapidement, les scientifiques se sont rendus compte que les carac-
téristiques de la banquise telles que la diffusion de volume ou la salinité de la glace avaient
une signature différente selon la fréquence et la polarisation considérée (Vant et al., 1974).
Suite à ce constat, plusieurs études ont utilisé les données radiométriques pour identifier la
glace nouvelle, la glace saisonnière ou encore la glace pérenne (Comiso, 1986 ; Markus et
Cavalieri, 2000). La plupart de ces études sont basées sur des méthodologies empiriques
mais offrent toutefois d’excellents résultats qui sont encore utilisés de nos jours pour produire
des séries temporelle d’extension de glace pérenne (Comiso, 2012a).
Suite à ces premiers résultats, certaines études ont utilisé les imageurs radiométriques pour
estimer l’épaisseur de glace. L’étude de Drucker et al., 2003 utilise le capteur visible infra-
rouge AVHRR (Advances Very High Resolution Radiometer) pour estimer de fines épaisseur
de glace (0-20 cm). Bien que cette méthode fournisse de très jolis résultats (cf. figure 3.9.a),
le domaine spectral utilisé permet seulement d’estimer l’épaisseur de glace par temps clair,
ce qui dans les régions arctiques est relativement rare. Pour faire face à ce problème, d’autres
études ont utilisé des bandes spectrales moins impactées par la présence de nuages et de
vapeur d’eau. C’est notamment le cas de l’étude de Martin et al., 2004 qui utilise le rapport
des polarisations (horizontal/vertical) de la température de brillance à 37 GHz du capteur
SSM/I pour estimer l’épaisseur de glace dans des pixels de 25 km. L’arrivée du radiomètre
AMSR-E a ensuite permis d’améliorer la résolution de ces estimations d’épaisseur de glace
à 12.5 km (Martin et al., 2005). Malheureusement, les estimations basées sur les capteurs
SSM/I et AMSR-E permettent seulement d’estimer des épaisseurs de glace de l’ordre de 10 à
20 cm.
Plus récemment, la bande L (1.4 GHz) de la mission SMOS (Soil Moisture Ocean Salinty)
a également été utilisée pour estimer l’épaisseur de glace de mer (Kaleschke et al., 2012).
Les estimations d’épaisseur de SMOS sont basées sur un modèle simple d’émissivité de la
glace de mer qui fait l’hypothèse que seule la glace impacte le signal radiométrique et que
61
Chapitre 3. Méthodes d’estimation d’épaisseur de glace de mer
la température de brillance Tbrillance peut-être approximée comme étant égale au produit de
l’émissivité ǫice et de la température de la glace Tglace :
Tbrillance = ǫiceTglace (3.19)
L’équation 3.19 est ensuite adaptée à partir d’un modèle semi-empirique pour exprimer
la température de brillance en fonction de la salinité, la température et l’épaisseur de la
glace (Kaleschke et al., 2010). L’inversion de ce modèle permet ainsi d’estimer l’épaisseur
de glace à partir de la température de brillance grâce à une paramétrisation de la salinité
et de la température de la banquise. Les incertitudes liées à ce modèle limitent encore une
fois l’estimation de l’épaisseur de glace à une valeur relativement fine (environ 0.55 m). Les
premières validations des produits d’épaisseur de glace sont encourageantes (cf. fig 3.9.b)
mais affichent tout de même de fortes limitations et nécessitent encore quelques améliorations
(Kaleschke et al., 2016). Cela dit, les produits d’épaisseur de glace de mer basés sur SMOS
ont montré de meilleurs résultats que l’altimétrie spatiale concernant la glace fine et ont donc
été utilisés en combinaison des produits altimétriques (notamment CryoSat-2) pour améliorer
les cartes d’estimation d’épaisseur de glace de mer (Kaleschke et al., 2015 ; Ricker et al.,
2017a).
(a) (b)
Figure 3.9 – Cartes d’épaisseur de glace estimées à partir de (a) AVHRR (tirée de Drucker
et al., 2003) et (b) à partir de SMOS (tiré de Kaleschke et al., 2016).
3.2.2 Mesures in situ
Venons en maintenant à la dernière section de ce chapitre, les mesures in situ. Bien que
in situ signifie "sur place" en latin, on utilise souvent ce terme pour nommer l’ensemble des
mesures réalisées sur la glace, sous la glace et par voies aéroportées (hélicoptère, drone, etc).
Les campagnes in situ peuvent prendre la forme d’un hivernage ou bien d’une mission de
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courte durée. Parmi les différentes campagnes d’hivernage ayant eu lieu, on peut notamment
citer la campagne SHEBA (Surface Heat Budget Of The Arctic Ocean) qui s’est déroulée
entre Septembre 1997 et Septembre 1998 et qui a permis de mesurer, entre autres, la crois-
sance de la banquise ainsi que celle du manteau neigeux (Sturm et al., 2002). Les hivernages
sur la banquise sont toutefois assez rares de nos jours et la plupart des campagnes de mesure
se déroulent généralement sur une période de seulement quelques semaines. L’un des objec-
tifs de ces campagnes courtes est la validation des mesures satellites et notamment celle de
l’épaisseur de glace. Les campagnes CryoVex ont, par exemple, comme principal objectif de
valider les mesures d’épaisseur de glace obtenues à partir de la mission CryoSat-2.
Les mesures manuelles
La mesure d’épaisseur de glace de mer la plus basique consiste tout simplement à creuser
la glace à l’aide d’une tarière afin de mesurer directement l’épaisseur (voir figure 3.10.a). Bien
que simple à mettre en place, cette méthode ne permet pas de couvrir une grande surface de
banquise ni de correctement échantillonner sa variabilité locale.
Pour mesurer l’épaisseur de glace plus efficacement, les glaciologues utilisent des capteurs élec-
tromagnétiques tels que le Ground Penetration Radar (GPR) ou l’EM31 (voir figure 3.10.b).
L’EM31 est un instrument électromagnétique qui permet de cartographier en profondeur la
conductivité des milieux. Sur la banquise, il est utilisé pour détecter la position du fort gra-
dient de conductivité situé à l’interface glace/océan depuis la surface et offre ainsi une mesure
directe de l’épaisseur de glace. Le GPR est quant à lui un instrument radar fonctionnant à
des fréquences allant de 0.1 à 1 GHz. Ces instruments sont généralement tractés sur une luge
ou sur un traîneau afin de réaliser des acquisitions longues de quelques kilomètres.
Les mesures autonomes
Les méthodes de mesure manuelles sont limitées à la période de présence des scientifiques
sur la banquise. Pour pallier ce problème, des appareils de mesure autonomes ont été installés
afin de mesurer l’épaisseur de la banquise en continue.
Parmi ces appareils, on retrouve les bouées dérivantes IMB (Richter-Menge et al., 2006,
Ice Mass Balance) ou encore les bouées Ice-T du programme OTPIMISM (Vivier et al.,
2016, Observing processes impacting the sea ice mass balance from In Situ Measurements).
Sur ces bouées, les données d’épaisseur de glace sont généralement acquises grâce à une
thermo-resistance qui permet de mesurer la distance entre l’interfaces air/neige et l’interface
glace/océan par contraste thermique (figure 3.10.c).
Autre appareil autonome régulièrement utilisé pour la mesure de l’épaisseur de glace : le
mouillage (figure 3.10.d). À l’inverse des bouées, les mouillages sont fixés au plancher océa-
nique et se situent à plusieurs dizaines de mètres sous la glace. Les mouillages ne mesurent
pas directement l’épaisseur de glace mais le tirant d’eau. Pour ce faire, le sonar mesure la dis-
tance qui sépare la banquise du capteur. La profondeur du capteur sonar est ensuite déduite
de la pression océanique, de la salinité et de la température. Sur le principe de l’altimétrie, le
tirant d’eau est finalement estimé en calculant la différence entre la profondeur et la distance
à la banquise. Comme pour le franc-bord, le tirant peut ensuite être converti en épaisseur
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de glace en résolvant l’équation d’équilibre hydrostatique. Les données de tirant acquises par
les mouillages du programme BGEP (Beaufort Gyre Exploration Program) depuis 2003 ont
largement contribué à la validation des estimations d’épaisseur de glace par altimétrie (Kwok
et al., 2009 ; Laxon et al., 2013 ; Kwok et Cunningham, 2015).
Les mesures aéroportées
Les mesures aéroportées (acquises à partir d’un avion ou d’un hélicoptère) sont un bon
compromis entre la précision des mesures terrain et l’excellente couverture spatio-temporelles
des satellites. Notons toutefois que les restrictions sur le vol de nuit limitent l’acquisition de
ces données aux périodes printanières et estivales.
L’épaisseur de glace peut être mesurée directement à partir d’un EM31 tracté via un câble à
un hélicoptère ou un avion survolant la glace à très basse altitude (cf. figure 3.10.e). Le vol
à basse altitude étant relativement dangereux pour l’EM31 et pour le personnel à bord, ce
type de sortie est généralement assez court et les estimations d’épaisseur de glace couvrent le
plus souvent une zone limitée.
L’épaisseur de glace peut également être mesurée indirectement par la méthode du franc-bord.
A la différence des satellites, les avions équipés d’un altimètre radar volent relativement proche
de la glace permettant ainsi de réduire la taille de l’empreinte au sol. De plus, les radars em-
barqués à bord des appareils aéroportés ne sont pas soumis au mêmes normes instrumentales
que les satellites. Ils peuvent donc utiliser une meilleure configuration instrumentale (plus
forte puissance d’émission, plus grande largeur de bande, etc) pour atteindre une résolution
verticale de l’ordre du centimètre.
En plus des altimètres très précis, les avions sont souvent équipés de radar de neige pouvant
mesurer l’épaisseur du manteau neigeux à la surface de la banquise. C’est le cas notamment
de la mission aéroportée Operation Ice Bridge (OIB) qui mesure en continue le franc-bord en
parallèle de l’épaisseur de neige. L’apport de l’information sur l’épaisseur de neige permet de
convertir le franc-bord en épaisseur de glace avec une excellente précision. Notons toutefois
que la conversion du franc-bord en épaisseur de glace passe par une paramétrisation empi-
rique de la densité de neige, de glace et de l’eau de mer. Par conséquent, l’épaisseur de glace
aéroportée peut être localement biaisée du fait de la variabilité des propriété de la glace et
de la neige. Les données acquises par les différentes missions OIB (2009-2017) ont, elles aussi,
largement contribué à calibrer et valider les estimations d’épaisseur de glace réalisées à partir
de satellites altimétriques (Laxon et al., 2013 ; Kwok et Cunningham, 2015).
Les mesures à partir de sous-marins
A l’image des mouillages, les sous-marins militaires de l’U.S Navy peuvent échantillonner
le tirant d’eau de la banquise le long de leur déplacement. Les données de tirant sont princi-
palement disponibles entre 1958 et 2000 et couvrent une surface d’environ 3 millions de km 2
au niveau du bassin canadien et de l’arctique central (Kwok et al., 2009). Malheureusement,
les données sous-marins déclassifiées depuis 2000 sont peu nombreuses et ne permettent donc
pas la validation des données satellites les plus récentes.
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(a) (b)
(c) (d)
(e) (f)
Figure 3.10 – (a) Photo de personnes creusant un trou dans la glace à l’aide d’une tarrière,
(b) photo d’un EM31 tracté par un scientifique, (c) schéma d’une bouée Ice Mass Balance
(IMB), (d) schéma d’un mouillage du Beaufort Gyre Exploration Program (BGEP), (e) photo
d’un EM31 attaché par un câble à un hélicoptère et (f) carte d’épaisseur de glace obtenue
lors d’une campagne Operation Ice Bridge (OIB).
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4.1 Introduction
Comme mentionné dans le Chapitre III, notre premier objectif pour améliorer les longues
estimations d’épaisseur de glace de mer consiste à assurer la continuité des mesures de franc-
bord réalisées à partir de différentes missions altimétriques. Afin de mieux cerner la problé-
matique de cette continuité, la figure 4.1 montre la chronologie des missions à orbite polaire
fonctionnant en bande Ku.
Le point important soulevé par cette chronologie est la transition technologique qu’a connue
l’altimétrie radar polaire aux environs de 2010 avec la fin des missions Européennes fonc-
tionnant en mode LRM (Envisat/2012) et le début des missions fonctionnant en mode SAR
(CryoSat-2/2010). La dernière mission lancée en 2016, Sentinel-3A ainsi que son petit frère
dont le lancement est prochainemet prévu confirment cette tendance de renouvellement de
l’observation altimétrique polaire.
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Ce constat soulève une question importante : Est-on capable d’assurer une continuité de
l’observation d’épaisseur de banquise par altimétrie spatiale malgré cette transition technolo-
gique ?
1990 1995 2000 2005 2010 2015
ERS-1
ERS-2
Envisat
CryoSat-2
Sentinel-3A
Sentinel-3B*
LRM
SAR
2020
Figure 4.1 – Chronologie des missions altimétriques à orbite polaire et fonctionnant en
bande Ku. Les missions sur fond rouge fonctionnent en mode LRM et les missions sur fond
bleu fonctionnent en mode SAR au dessus de la banquise. *Mission dont le lancement est
prochainement prévu.
Avant de répondre à cette question, commençons par dresser l’état des lieux bibliogra-
phique de la mesure du franc-bord pour chaque mission altimétrique. Le Tableau 4.1 regroupe
l’ensemble des études ayant estimé le franc-bord à partir d’altimètres opérant en bande Ku.
Parmi toutes les missions existantes (cf. annexe B.1), seules 3 ont pour l’instant été exploi-
tées pour estimer le franc-bord : ERS-2 (LRM), Envisat (LRM) et CryoSat-2 (SAR). Notons
qu’au vu des résultats préliminaires présentés par la communauté, les estimations de franc-
bord faites à partir de la mission Sentinel-3A (SAR) devraient bientôt être publiées.
Au total, seules 3 études présentant des résultats de franc-bord à partir d’altimètres LRM
ont été publiées. Parmi ces 3 études, les deux premières proviennent d’une équipe de chercheurs
originaires du CPOM à Londres (Laxon et al., 2003 ; Giles et al., 2008) tandis que la dernière
provient d’une équipe de CliSAP à Hambourg (Kern et al., 2015). Alors que les études
réalisées par le CPOM ne soulignent aucun biais majeur dans leurs estimations, l’étude du
CliSAP fait état d’un biais positif d’épaisseur de glace de l’ordre de 0.5-1.5 m pour la mission
Envisat. Ce constat, ajouté à l’absence d’estimation de franc-bord et d’épaisseur de glace sur
l’ensemble de la mission Envisat (2002-2012) suggère que les résultats obtenus par le CPOM
n’ont jamais pu être reproduits par une autre équipe de chercheurs.
Si l’on se penche maintenant sur la première mission d’altimétrie SAR, CryoSat-2, on
constate que les résultats scientifiques concernant le franc-bord et/ou l’épaisseur de glace sont
relativement nombreux (Laxon et al., 2013 ; Kurtz et al., 2014 ; Armitage et Ridout,
2015 ; Kwok et Cunningham, 2015 ; Ricker et al., 2015 ; Tilling et al., 2015) et qu’ils
ont été obtenus par une communauté de chercheurs beaucoup plus étendue (CPOM/UK,
AWI/Allemagne, JPL/USA et CSL/USA). De plus, la validation des estimations de franc-
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Table 4.1 – Tableau récapitulatif de l’ensemble des études ayant mesuré le franc-bord à
partir d’altimètres radars opérant en bande Ku. En rouge sont représentées les études ayant
fait appel à des données externes (bouées, mouillages, vols aéroportés, etc) pour valide les
résultats altimétriques. *Étude ayant suggérée un potentiel biais dans les estimations de franc-
bord.
ERS-2 (LRM) Envisat (LRM) CryoSat-2 (SAR)
Références Laxon et al., 2003 Giles et al., 2008 Laxon et al., 2013
Kern et al., 2015* Ricker et al., 2014
Kurtz et al., 2014
Armitage et Ridout, 2015
Kwok et Cunningham, 2015
Ricker et al., 2015
Tilling et al., 2015
bord ou d’épaisseur de glace, généralement présente dans ces études, démontre la qualité des
résultats présentés. Cette courte analyse bibliographique permet ainsi de soulever deux points
importants :
• La quantité restreinte de publications concernant les estimations de franc-bord obte-
nues à partir d’ERS et Envisat ainsi que les résultats mitigés et ambiguës des exercices
de validation suggèrent que l’altimétrie LRM n’est pas en mesure, à l’heure actuelle,
de fournir de bonnes mesures de franc-bord et donc de bonnes estimations d’épaisseur
de glace. Au delà de la continuité de la mesure du franc-bord entre altimétrie LRM
et altimétrie SAR, la question qui se pose est donc celle de la qualité des mesures de
franc-bord obtenues en mode LRM.
• Le nombre relativement important d’études réalisées à partir de CryoSat-2 ainsi que
le succès des exercices de validation suggèrent que l’altimétrie SAR est un outil très
adapté pour assurer le suivi des estimations d’épaisseur de glace de mer. Dans cette
lignée, la suite Sentinel-3 devrait à son tour être en mesure de fournir d’excellentes
mesures de franc-bord et d’épaisseur de glace.
Ces constats, et notamment le premier, sont à la base de notre réflexion sur la continuité de
la mesure du franc-bord par altimétrie spatiale. Afin de répondre à la continuité de la mesure
du franc-bord entre altimétrie LRM et altimétrie SAR ainsi qu’aux limitations de l’altimétrie
LRM à estimer le franc-bord, notre d’approche consiste dans un premier temps à comparer
des mesures de franc-bord obtenues simultanément par des capteurs LRM et SAR. La seule
période permettant de réaliser une telle étude se situe à la fin de la mission Envisat et au
début de la mission CryoSat-2 entre Novembre 2010 et Mars 2012 (cf. figure 4.1).
Ces travaux de comparaison des mesures de franc-bord Envisat et CryoSat-2 ont donné lieu
à la publication d’une étude dans la revue "The Cryosphere" que nous allons maintenant
découvrir.
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4.2 Article The Cryosphere : Comparaison du franc-bord CryoSat-
2 et Envisat au dessus de la banquise arctique : Vers un
franc-bord Envisat amélioré
Auteurs : Kévin Guerreiro, Sara Fleury, Elena Zakharova, Frédérique Rémy et Alexei
Kouraev.
Soumis en Déc 2016 et accepté pour publication dans "The Cryosphere" Sept 2017.
4.2.1 Résumé (français)
Au cours des dernières décennies, le franc-bord de la banquise a été mesuré à partir de
plusieurs missions altimétriques dans le but de produire de longues estimations d’épaisseur de
glace de mer. Alors que des études récentes ont démontré la capacité de la mission CryoSat-2
(2010-) à produire des mesures de franc-bord précises, les estimations actuelles obtenues à
partir de la mission Envisat (2002-2012) nécessitent encore d’importantes améliorations.
Dans cette étude, nous commençons par estimer le franc-bord à partir des missions Envisat
et CryoSat-2 en faisant appel à une chaîne de traitement identique. Nous analysons ensuite
la différence de franc-bord entre les deux missions durant les hivers de vol en commun (No-
vembre 2010 - Avril 2011 and Novembre 2011 - Mars 2012). L’analyse des données long de
trace et grillées en conjonction avec les valeurs de pulse-peakiness d’Envisat suggèrent que
les différences observées entre les 2 capteurs sont liées aux propriétés physique de la glace de
mer ainsi qu’à l’utilisation d’un retracker empirique.
En se basant sur la relation existante entre le pulse-peakiness d’Envisat et la différence de
franc-bord entre Envisat et CryoSat-2, nous produisons une version "CryoSat-2-like" des es-
timation mensuelles de franc-bord Envisat (Envisat/PP).
Le franc-bord Envisat/PP affiche une distribution semblable à celle de CryoSat-2 (RMSD =
1.5 cm) au cours de l’ensemble de la période d’étude. La comparaison des jeux de données
altimétriques à des mesures in situ de tirant d’eau durant la période commune de vole montre
que les estimations Envisat/PP (RMSE = 12 - 28 cm) sont aussi précises que celles données
par CryoSat-2 (RMSE = 15 -21 cm) et beaucoup plus précises que celles de la version non
corrigée d u franc-bord Envisat (RMSE = 178 -179 cm).
La comparaison du jeu d’observation Envisat est ensuite étendue à l’ensemble de la mission
Envisat afin d’évaluer la validité de la correction basée sur le PP en dehors de la période de ca-
libration. Le bon accord entre les tirants d’eau Envisat/PP et ceux fournis par les mouillages
BGEP (RMSE = 13 cm -32 cm) démontre ainsi le potentiel de la correction pulse-peakiness
pour produire des estimations précises de franc-bord durant l’ensemble de la mission Envisat.
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4.2.2 Abstract
During the past decade, sea-ice freeboard has been monitored with various satellite alti-
metric missions with the aim of producing long-term time series of ice thickness. While recent
studies have demonstrated the capacity of the CryoSat-2 mission (2010-) to provide accurate
freeboard measurements, the current estimates obtained with the Envisat mission (2002-2012)
still require some large improvements.
In this study, we first estimate Envisat and CryoSat-2 radar freeboard by using the exact
same processing algorithms. We then analyse the freeboard difference between the two esti-
mates during the common winter periods (November 2010 - April 2011 and November 2011
- March 2012). The analysis of along-track data and gridded radar freeboard in conjunction
with Envisat pulse peakiness maps suggests that the discrepancy between the two sensors is
related to the surface properties of sea-ice floes and to the use of a threshold retracker.
Based on the relation between the Envisat pulse-peakiness and the radar freeboard difference
between Envisat and CryoSat-2, we produce a monthly CryoSat-2-like version of Envisat
freeboard. The improved Envisat dataset freeboard displays a similar spatial distribution as
CryoSat-2 (RMSD = 1.5 cm) during the two ice growth seasons and for all month of the
period of study.
The comparison of the altimetric datasets with in situ ice draft measurements during the
common flight period shows that the improved Envisat dataset (RMSE = 12 - 28 cm) is as
accurate as CryoSat-2 (RMSE = 15 - 21 cm) and highly more accurate than the uncorrected
Envisat dataset (RMSE = 178 - 179 cm).
The comparison of the improved Envisat radar freeboard dataset is then extended to the rest
of the Envisat mission to demonstrate the validity of PP-correction out of the calibration
period. The good agreement between the improved Envisat dataset and the in situ ice draft
dataset (RMSE = 13 - 32 cm) demonstrates the potential of the PP-correction to produce
accurate freeboard estimates over the entire Envisat mission lifetime.
4.2.3 Introduction
Sea-ice is one of the most sensitive indicators of the Arctic climate system changes. Satellite
observations have demonstrated that Arctic sea-ice extent has decreased at an average rate
of 4% per decade from 1978 to 2010 and at an accelerated rate of 8.3% during the 1996-2010
period (Comiso, 2012b). In addition to the sea-ice cover reduction, it has been shown that
Arctic sea-ice is also thinning (Rothrock et al., 1999 ; Kwok et Rothrock, 2009). Based
on submarine ice draft measurements, Rothrock et al., 1999 reported a decrease of ∼1.3
m in the 1990s relatively to ice thickness measurements obtained during the 1958-76 period.
However, Holloway et Sou, 2002 show that local submarine measurements can be impacted
by large scale displacement of perennial ice and that sea-ice thickness should be monitored
at a basin-scale to accurately estimate sea-ice volume changes.
Over the past decade, satellite radar altimeters have been used to estimate basin-scale
sea-ice thickness. It is generally assumed that over snow-covered sea-ice, the main scattering
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horizon of the Ku-band (13.6 GHz) radar signal is located at the snow/ice interface (Beaven,
1995). Hence, Ku-band radar altimeters have been used to monitor the height of sea-ice above
sea level, generally referenced as sea-ice freeboard. By assuming the hydrostatic equilibrium
between the ocean and the snow-covered sea-ice, freeboard can be converted to ice thick-
ness (Laxon et al., 2003). Following this methodology, sea-ice thickness has been estimated
with the pulse-limited altimeters RA onboard ERS-1 and RA-2 onboard ERS-2 and Envi-
sat (Laxon et al., 2003 ; Giles et al., 2008). While the Envisat ice thickness estimates are
promising, the current prototype product (http ://icdc.cen.uni-hamburg.de/1/projekte/esa-
cci-sea-ice-ecv0.html) has a positive bias of 0.5 to 1.5 m and does not reproduce accurately
the seasonal cycle of ice growth (Kern et al., 2015). It is the purpose of the European Space
Agency (ESA) Sea Ice Climate Change Initiative project (SI-CCI) to improve RA-2 freeboard
retrievals and to provide accurate time series of ice thickness over the Envisat mission life-
time (Ridout et Tonboe., 2012). More recently, sea-ice thickness was estimated with the
Ku-band Synthetic Aperture Radar (SAR) Interferometric Radar Altimeter (SIRAL) onboard
CryoSat-2. Unlike for Envisat, CryoSat-2 ice thickness estimates are in good agreement with
in situ measurements and display a realistic seasonal cycle (Laxon et al., 2013 ; Kwok et
Cunningham, 2015 ; Tilling et al., 2015).
The difference between Envisat and Cryosat-2 ice thickness estimates rises an important
question : Why does CryoSat-2 provide more realistic estimates of ice thickness than Envisat
while both sensors operate at the same central frequency ?
First of all, the bias in Envisat ice thickness estimates could be caused by an inaccurate
conversion of freeboard to ice thickness. Having said that, the study by Kern et al., 2015
shows that even when using a similar parametrization of snow depth and ice density as
in CryoSat-2 studies (Laxon et al., 2013 ; Kwok et Cunningham, 2015), the Envisat ice
thickness estimates remain relatively inaccurate. In particular, the authors do not succeed
to reproduce the seasonal ice growth cycle. This result suggests therefore that the bias in
Envisat ice thickness estimates is driven by a bias in the freeboard fields rather than by an
inaccurate conversion of freeboard to ice thickness.
The common flight period of Envisat and CryoSat-2 (November 2010-March 2012) represents
an unique opportunity to analyse the bias in the Envisat freeboard fields. In Schwegmann
et al., 2015, Envisat and CryoSat-2 radar freeboard datasets are compared over Antarctic sea-
ice. While the spatial and temporal distributions are consistent, it is shown that CryoSat-2
radar freeboard is thicker (thinner) for thick (thin) freeboard values. The authors conclude
that the discrepancy between the two datasets is likely related with the difference of footprint
characteristics between pulse-limited and SAR altimetry.
Over sea-ice, conventional pulse-limited altimeters such as Envisat have a typical footprint
of 2-10 km (Connor et al., 2009). Unlike pulse-limited altimetry, the SAR technology and
the Doppler post-processing allow to identify the along-track position of each scatterers and
offer SIRAL an along-track footprint of ∼ 300 m (the across-track being unchanged). The
reduction of the footprint size of the SAR mode has mainly 2 consequences on the monitoring
of sea-ice. First of all, it allows to minimize the impact of bright-off reflections in the along-
track direction and thus, improves the range estimation over ice floes. In addition, the Doppler
post processing allows to sharpen the surface response of the radar signal, which reduces the
impact of surface roughness and snow volume scattering on the retrieval of the altimetric
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range (Raney, 1995).
It is therefore very likely that the better results obtained with CryoSat-2 over sea-ice are
related to the reduced impact of off-Nadir reflections and diffuse scattering effects on the radar
signal. Following this theoretical basis, we seek to analyse the discrepancy of radar freeboard
between CryoSat-2 and Envisat and its link with the ice surface properties. In particular, we
seek to analyse the impact of surface specularity on the freeboard retrieval.
In section 2, we introduce the datasets used in the present study as well as the freeboard
retrieval algorithms. Then, we compare CryoSat-2 and Envisat waveform echoes (section 3.1),
along-track freeboard estimates (section 3.2) and gridded freeboard estimates (section 3.3).
In section 3.4, we build a Cryosat-2-like version of Envisat freeboard based on the relation
between the freeboard discrepancy between Envisat and CryoSat-2 and the Envisat pulse-
peakiness. Finally, in section 3.5, we convert CryoSat-2, Envisat and the corrected Envisat
freeboard datasets to ice draft fields and compare each dataset to in situ measurements.
4.2.4 Data and methodology
4.2.4.1 Envisat
Envisat was launched in 2002 by ESA and was set on the same orbit as the ERS-1/2
satellites, providing coverage of the Arctic Ocean up to 81.5◦N. The RA-2 altimeter onboard
Envisat includes a Ku-band pulse-limited radar altimeter with a bandwidth of 320 MHz.
To derive the Envisat freeboard fields, we use the Sensor Geophysical Data Record (SGDR)
product from ESA (https ://earth.esa.int/web/guest/-/ra-2-sensor-data-record-1471) that is
converted to NetcDF files by the Center of Topography of Oceans and Hydrosphere (CTOH).
The netcdfs contain geolocated 20 Hz waveform echoes, orbit parameters, ionospheric (model)
and tropospheric (model) corrections. In addition to the parameters provided in the ESA sgdr
product, the CTOH product also provides the DTU15 mean sea surface correction (Andersen
et Knudsen, 2015) as well as the FES14 tide correction (Carrere et al., 2015). Envisat
freeboard is estimated from November 2010 to April 2011 for the first common winter and
from November 2012 to March 2012 for the second common winter season. The reduced period
during winter 2011/2012 is due to the end of the Envisat mission at the beginning of April
2012.
4.2.4.2 CryoSat-2
CryoSat-2 was launched by ESA in 2010 and was primarily designed for the observation
of ice over land and ocean surfaces (Wingham et al., 2006). Although the highly inclined
orbit of CryoSat-2 allows the monitoring of sea-ice freeboard up to 88◦N, we only make use of
observations below 81.5◦N in the present study (maximum latitude of Envisat orbit). Below
this latitude and over the Arctic ocean, CryoSat-2 operates mostly in SAR mode except for
observations close to the coastline and for a narrow patch located between 130◦W and 150◦W
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and at north of 80◦N where it is set in SAR Interferometry mode. As the purpose of the
present study is to analyse the difference of radar freeboard between pulse-limited and SAR
altimetry, we only consider freeboard observations in SAR regions and discard observations
in SARIn regions for both CryoSat-2 and Envisat. The SIRAL altimeter onboard CryoSat-2
operates at the same central frequency (Ku-band) and with the same bandwidth (320 MHz)
as Envisat.
In the present study, we produce freeboard fields from the CryoSat-2 Baseline-C l1b product
that is also converted to NetcDF files by CTOH. The netcdfs contain geolocated 20 Hz
waveform echoes, orbit parameters, ionospheric (model) and tropospheric (model) corrections,
mean sea surface correction (DTU15, Andersen et Knudsen, 2015) and tide corrections
(FES14, Carrere et al., 2015). The atmospheric and oceanic corrections are identical for
the Envisat and CryoSat-2 products. As for Envisat, CryoSat-2 freeboard is estimated from
November 2010 to April 2011 for the first common winter and from November 2012 to March
2012 for the second common winter season.
4.2.4.3 Ancillary data
Daily sea-ice extent and MYI age fields are available at a 12.5 km resolution from NSIDC
and are derived from AMSR-E and SSMIS passive microwave observations (Anderson et
Tschudi, 2014).
The Beaufort Gyre Exploration Project (BGEP) moorings provide high frequency (0.5 Hz)
measurements of sea-ice draft since August 2003 thanks to a network of 2 to 4 moorings
located in the Beaufort Sea (http ://www.whoi.edu). The buoys are equipped among other
instruments of an Upward Looking Sonar (ULS) that measures the distance from the moo-
ring to the bottom of the ice with a 420 kHz beam sonar. Sea-ice draft is then estimated by
removing the depth of the mooring that is deduced from pressure measured every 40 seconds.
The accuracy of each 0.5 Hz measurements is of ± 5 cm.
To provide simultaneous analysis of ice type with radar observations, we use Landsat-7 and
Landsat-8 optical imagery. The georeferenced "natural color" images distributed by the USGS
(http ://earthexplorer.usgs.gov/) are obtained from a combination of visible (bands 6,5,4) and
thermal (band 10) images and have a general resolution of 30 m. Due to a technical issues of
the Landsat-7 imager, there are no usable image during the common flight period of CryoSat-
2 and Envisat. We therefore use images out of the common flight period.
The Landsat-7 image used to collocate Envisat observations was acquired on the 16th April
2004 in the Beaufort Sea and the Landsat-8 image used to collocate CryoSat-2 observations
was acquired on the 1st May 2015 in the Beaufort sea as well. In both examples used in the
present study, the time latency between the Landsat images and the altimetric observations
is shorter than 24h in order to minimize the impact of sea-ice drift on the correlation between
both datasets.
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4.2.4.4 Freeboard retrievals
In this section we describe the methodology that is applied to CryoSat-2 and Envisat to
derive radar freeboard. While the different measurement mode (pulse-limited and SAR) are
expected to drive differences in the radar freeboard estimates, we try to keep the retrieval
algorithms as similar as possible between the two sensors in order to reduce the impact of the
processing chain on each dataset.
The procedure we apply to retrieve Envisat and CryoSat-2 radar freeboard is described in
details in the ESA SI-CCI project (Ridout et Tonboe., 2012) and is based on the already
published method used for ERS-2 (Peacock et Laxon, 2004 ; Laxon et al., 2003).
Radar freeboard is obtained by measuring the difference of range between the ocean and sea-
ice floes. The discrimination between sea-ice and ocean observations is performed through
the analysis of the radar waveform shape. Radar echoes over open water in sea-ice fractures
(leads) are generally highly specular due to the presence of a thin and smooth layer of ice
and/or of a flat ocean surface. On the opposite, radar returns over sea-ice floes are relatively
rough due to the impact of sea-ice deformation and snow accumulation. Consequently, the
discrimination between leads and ice floes can be performed with the analysis of the pulse
peakiness (PP). In the present study, the PP is defined as follows :
PP =
max(WF )∑i=NW F
i=0 (WFi)
(4.1)
Where WF represents the echo and NWF is the number of range bins.
To distinguish lead from ice floe observations, the common methodology consists to use thre-
sholds on the PP (Peacock et Laxon, 2004). In order to determine the appropriate thre-
sholds, we collocate Landsat images with Envisat and CryoSat-2 PP observations as explained
in the previous section. In Fig. 4.2, we show typical on-track Envisat (left) and CryoSat-2
(right) PP observations plotted over Landsat images.
The collocated analysis displays similar results for both Envisat and CryoSat-2. Over sea-ice
leads, the PP is always higher than 0.3 and can reach 0.6 (not visible due to the colorbar
saturation). Based on this result and other similar visual observations we define leads as ob-
servations with a PP higher than 0.3.
In most freeboard retrievals, a threshold on the PP is also applied to identify mixed echoes
found in the neighbouring of sea-ice leads (see Fig. 4.2) and to only keep unambiguous ice floe
observations (Laxon et al., 2003 ; Peacock et Laxon, 2004 ; Giles et al., 2008 ; Ricker
et al., 2014). Based on visual observations of collocated Landasat images with PP values such
as the one shown in Fig. 4.2, we define sea-ice floes as observations with a PP lower than 0.10.
To estimate the surface elevation of ocean and sea-ice floes from the waveform echoes, several
methodologies are used in the literature. In the ESA SI-CCI project, two different retracker
algorithms are employed to take into account the difference of the waveform shape over spe-
cular leads and rough ice floes (Ridout et Tonboe., 2012) while in Ricker et al., 2014, the
authors use a single retracker for leads and ice floe observations. Following the latter study,
we only use a single retracker and make no extra-correction. This choice is made to limit the
potential bias driven by the use of different algorithms and to fully understand the discre-
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pancies between Envisat and CryoSat-2 radar freeboard measurements. Having said that, the
difference of waveform shape between the two radar altimeters is likely to drive a difference
in the radar freeboard fields.
Over surfaces with an heterogeneous reflectivity such as sea-ice, basic retracking algorithms
based on the waveform maximum power can be easily biased by off-nadir reflections. For this
reason, we use the more robust Threshold First-Maximum Retracker Algorithm (TFMRA) to
estimate the surface level position (Helm et al., 2014). For both Envisat and CryoSat-2 and
for both leads and ice floes observations, the TFMRA retracker is parametrized similarly :
waveform echoes are first oversampled by a factor 10. Then, the first waveform echo maximum
is identified by calculating the first derivative of the power echo using a 3-point Lagrangian
and finally, the echo position is estimated at 50% of the first waveform echo maximum.
The next step of freeboard retrieval consists to interpolate the sea level besides sea-ice floes
and to estimate the height of ice floes above the interpolated sea level. As the sea level in-
terpolation can drive large errors due to uncertainties in estimates of ocean tide, barometer
tide and mean sea surface height, we argue that the sea level should only be interpolated
within sections of 25 km around each lead. Once the sea level is interpolated, single freeboard
measurements are calculated an smoothed along the altimeter track with a 25 km window
median. As in Schwegmann et al., 2015, we then discard freeboards smaller than ?1 m or
larger than 2 m to avoid the presence of unrealistic values.
Finally, monthly freeboard observations are gridded onto a 12.5 km × 12.5 km polar stereo-
graphic grid using a median filter with a radius of 100 km. Similarly to the freeboard maps,
the Envisat along-track PP is also converted to monthly gridded maps.
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Figure 4.2 – (a) PP spatial variability along Envisat track (16 April 2003) plotted over a
Landsat-7 LandsatLook Image acquired on the same day and (b) PP spatial variability along
CryoSat-2 track (01 May 2015) plotted over a Landsat-8 LandsatLook Image also acquired
on the same day. For both figures, each dot represents a 20 Hz PP measurement.
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4.2.4.5 Freeboard-to-thickness conversion
To convert the freeboard (fb) height to Sea-Ice Thickness (SIT), we assume the hydro-
static equilibrium between the snow-covered sea-ice and the ocean and we use the following
expression :
SIT =
hsρs + fbρi
ρw − ρi (4.2)
where, hs represents snow depth, ρi is ice density, ρs is snow density and ρw is sea water
density.
To operate the freeboard-to-thickness conversion, several snow depth dataset have been
employed. For instance, Laxon et al., 2003 and Giles et al., 2008 use the time and space-
varying snow depth climatology (hereafter W99) from the study by Warren et al., 1999.
However, recent in situ observations have demonstrated that snow depth has thinned by 50%
over First Year Ice relatively to the W99 climatology (Kurtz et al., 2013 ; Guerreiro et al.,
2016). Following this result, Kwok et Cunningham, 2015 estimate snow depth according to
the following equation :
hs(X, t, fMY ) = hW99s (X, t)fMY + 0.5h
W99
s (X, t)(1− fMY ) (4.3)
where hs(X, t, fMY ) represents the time (t) and space (X)-varying W99 climatology and
fMY is the Multi Year Ice (MYI) fraction that they derive from the Advanced Scattero-
meter (ASCAT) following the study by Kwok, 2004. In the present study, we use a si-
milar methodology to estimate snow depth except that we use a different dataset to de-
rive MYI ratio. Indeed, the methodology based on ASCAT observations assumes a direct
link between ice age and ice roughness, which is not necessarily true in any case. To over-
come this issue, we use the National Snow and Ice Data Center (NSIDC) ice age dataset
(http ://nsidc.org/data/docs/daac/nsidc0611-sea-ice-age/, Anderson et Tschudi, 2014).
In this product version, the ice age is calculated by tracking the ice through the comparison
of adjacent passive microwave images as well as using wind forcing and buoys displacement
information. In addition to not make the assumption of a constant correlation between ice age
and ice roughness, this product has the advantage to be available during the entire Envisat
mission (2002-2012). In the present study, monthly snow depth fields are therefore derived as
follows : First, each ice pixel with ice older than 1 year is considered as MYI and pixels with
ice younger than 1 year is considered as FYI. Then, we apply an average filter with a radius
of 100 km (similarly to the freeboard datasets) and estimate the ratio of MYI observation
within the filtering area to build MYI concentration maps. Finally, we use the resulting MYI
ratio fields, the W99 climatology and Eq. 3 to determine monthly snow depth fields.
Based on the results by Alexandrov et al., 2010, recent studies attribute a lower density
to MYI (882 kg.m−3) than to FYI (917 kg.m−3). To account for the difference of ice density
between MYI and FYI, we use the same definition for ice density as in Kwok et Cunningham,
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2015 :
ρi(fMY ) = ρMYi fMY + ρ
FY
i (1− fMY ) (4.4)
Where ρMYi and ρ
FY
i are respectively set to 882 and 917 kg.m
−3 and where fMY is the
MYI concentration derived from the NSIDC MYI age dataset.
Regarding snow and sea water densities, we use the same parametrization as in Kwok et
Cunningham, 2015. More precisely, the snow density follows the monthly average prescribed
by Warren et al., 1999 and the sea water density is set to 1024 kg.m−3.
Another important step for the freeboard-to-thickness conversion is the correction of the
slower wave propagation effect in the snow pack. Indeed, the radar signal propagates slower
in snow than in the atmosphere, which drives an underestimation of the freeboard estimates.
To correct this bias, we add the factor α (see Eq. 5) to correct the freeboard measurements
as operated in Kwok et Cunningham, 2015.
α = hs(1 + 0.5ρs)−1.5 (4.5)
4.2.5 Results
4.2.5.1 Comparison of CryoSat-2 and Envisat waveform echoes
As a first analysis, we compare mean CryoSat-2 and Envisat waveforms echoes for obser-
vations originating from leads, MYI and FYI. Leads and ice floes are identified as described in
section 2.4 and MYI and FYI observations are distinguished with the NSIDC ice age dataset.
More specifically, ice floes echoes located in areas with more than 70% of MYI are classified
as MYI and ice floes located in areas with less than 30% are classified as FYI.
To average CryoSat-2 and Envisat waveform echoes, we use the same methodology as in the
study by Zygmuntowska et al., 2013. Shortly, all waveform echoes are normalized and shif-
ted so their maximum power is located in the same sampling bin (the 67th bin here). Then,
all waveform echoes are averaged to produce a mean echo. To produce average echoes, we use
all waveforms available during the November 2010 - April 2011 period and in the common
under-flight area. Results are presented in Fig. 4.3.
First of all, CryoSat-2 waveforms clearly displays a narrower Leading Edge Width (LEW)
than Envisat waveforms. This difference is mostly caused by the smaller SAR footprint (Ra-
ney, 1995).
For both sensors, the difference of ice surface type tends to modify the shape of the leading
edge. In particular, the LEW is much wider for MYI and FYI than for lead observations.
This phenomenon is generally attributed to an increase of surface roughness and/or of vo-
lume scattering. As suggested by Fig. 4.3, the LEW widening displayed by MYI waveforms is
larger for Envisat than for CryoSat-2 waveforms. Considering that MYI is generally rougher
78
4.2. Article The Cryosphere : Comparaison du franc-bord CryoSat-2 et Envisat
au dessus de la banquise arctique : Vers un franc-bord Envisat amélioré
and covered by a thicker snow layer than FYI, this result suggests that SAR waveforms are
less sensitive to the variations of surface properties than pulse-limited waveforms.
The lower sensitivity of CryoSat-2 waveforms to surface properties is mostly due to the Dop-
pler post-processing that allows to reduce the widening of the effective footprint related to
the increase of surface roughness and/or volume scattering (chelton2001satellite ; Raney,
1995).
The deformation of waveform echoes related to changes of surface properties is likely to
drive biases on the altimetric range retrieval. In particular, the leading edge (LE) wide-
ning is likely to drive an underestimation of the surface level position over rough surfaces
(chelton2001satellite). This is particularly true when using empirical threshold retrackers
that do not take into account the modification of the waveform shape (Kurtz et al., 2014).
Considering the seemingly lower impact of ice surface properties on CryoSat-2 waveform
echoes, our results suggest that CryoSat-2 ranges estimates should be less impacted by sur-
face roughness and/or snow volume scattering changes. Hence, the better freeboard estimates
obtained with CryoSat-2 are likely related to a lower sensitivity of waveform echoes to the
variability of ice surface properties.
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Figure 4.3 – (a) Envisat and (b) CryoSat-2 mean waveform echoes for Leads (blue), FYI
(green) and MYI (red) calculated during the 2010/11 winter and for the entire common flight
region.
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4.2.5.2 Comparison of along-track radar freeboard estimates
As CryoSat-2 and Envisat have a different orbit configuration, it is unfortunately not
possible to compare the radar freeboard over the exact same track. Thus, all one can do is
to compare the radar freeboard within the same Arctic region. In Fig. 4.4-a, we show ground
tracks of Envisat and CryoSat-2 missions used to analyse typical along-track freeboard esti-
mates. Both tracks are located in the Western part of the Arctic Ocean and were acquired on
the 24th of February 2011. The ice type classification (grey tons) shows that both MYI and
FYI observations are found below each track.
Figures 4.4-b and 4.4-c show the elevation of floes (grey) and leads (black) respectively for
each satellite mission. The first striking difference between the 2 datasets is the dispersion
of surface elevation. Over sea-ice leads, CryoSat-2 displays a relatively low standard devia-
tion of surface elevation (4.2 cm) when compared to Envisat (7.8 cm). This result clearly
demonstrates that CryoSat-2 provides more consistent sea level estimates than Envisat. The
standard deviation of the floes surface elevation is also lower for CryoSat-2 (8.6 cm) than for
Envisat (18.6 cm). This discrepancy between the two datasets is most likely related to the
larger footprint size of Envisat radar altimeter and to its higher sensitivity of sea-ice proper-
ties. This result will be further discussed in the following section.
Surprisingly, the elevation of Envisat leads is found above the average elevation of sea-ice
floes, which causes the radar freeboard to be negative (Fig. 4.4-d). In the literature, this
phenomenon is attributed to the large difference between leads and ice floes waveform echoes
(Laxon, 1994 ; Giles et al., 2008 ; Laxon et al., 2013). This effect was also observed when
comparing sea level observations obtained over flat leads and over rough open ocean (Giles
et al., 2012).
As surface roughness and snow volume scattering increase, radar waveform echoes become
more diffuse. As threshold retrackers do not take into account the modification of the wave-
form shape, this phenomenon drives a bias on the range retrieval. More specifically, altimetric
ranges estimated with relatively specular echoes appear shorter than altimetric ranges esti-
mated with diffuse echoes.
Unlike for Envisat, the average elevation of CryoSat-2 sea-ice floes is found above the sea level.
As already shown in the study by Ricker et al., 2014, this result suggests that CryoSat-2
allows to retrieve realistic freeboard estimates with the use of a single retracker and without
applying any constant correction. As suggested in the previous section, this difference between
the two sensors is mainly related to the difference of altimetric mode (SAR and pulse-limited).
In SAR altimetry, the Doppler post-processing allows to sharpen the surface response and
minimize the sensitivity of the waveform shape to surface roughness and volume scattering
(Raney, 1998). Consequently, SAR altimerty is less impacted by the variability of ice surface
properties than pulse-limited altimetry, which enables to retrieve realistic (positive) freeboard
estimates.
In most studies, the bias related to the difference of specularity between leads and floes is
artificially corrected by applying a different retracking algorithm to leads and ice floes and/or
by applying an empirical constant correction (Giles et al., 2008 ; Laxon et al., 2013). As
we seek to fully understand the impact of ice surface properties on CryoSat-2 and Envisat
freeboard retrievals, we do not apply such correction at this stage of the freeboard retrieval.
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FIGURE 4.4 - (a) Map of the Envisat (red) and CryoSat-2 (blue) tracks (both monitored on 
the 24 February 2011) selected for the along-track analysis of the radar freeboard. The light 
shading shows MYI regions ( defined as sea ice with a MYI fraction above 0.7) and the dark 
gray shading shows FYI regions (defined as sea ice with a MYI below 0.7). (b) CryoSat-2 and 
( c) Envisat leads (gray dots) and ice floes (black dots) surface elevation corresponding to the 
tracks shown in (a). (d) Envisat (red) and CryoSat-2 (blue) freeboard corresponding to the 
tracks shown in (a). 
4.2.5.3 Comparison of gridded radar freeboard estimates 
As mentioned in the previous section, the difference of surface properties between leads 
and ice floes is generally expected to drive a constant bias on the freeboard estimates. In 
addition to this constant bias, the study by KURTZ et al., 2014 demonstrates that the va­
riability of surface properties within ice floes ( especially roughness variability) also drives a 
variable bias on the freeboard estimates when using a threshold retracking algorithm. Based 
on this result, we seek to analyse more in details the impact of sea-ice surface properties on 
CryoSat-2 and Envisat radar freeboard estimates. 
As the along-track observations do not allow to compare strictly the same region, we now 
compare monthly gridded freeboard datasets. ln Fig. 4.5-a, we show monthly maps of the 
radar freeboard difference (�fb) for the 2010/2011 ice growth season between Envisat and 
CryoSat-2 (Envisat - CryoSat-2). We show the corresponding figure for the 2011/2012 ice 
growth season in the supplement material (Fig.1 in supplements). 
For every Arctic regions and for each month of the period of study, CryoSat-2 is always thicker 
than Envisat ( �fb <0). This result is mostly due to the unrealistic negative Envisat freeboard 
estimates described in the previous section. 
During the entire ice growth season, small �fb observations are located over FYI in marginal 
regions as in the Bering Strait, at north of the Atlantic Ocean and in coastal regions. Small 
�fb are also particularly present at the beginning of the ice growth season. Conversely, large 
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∆fb observations are mainly located over MYI areas at North Canadian Archipelago and are
mostly visible at the end of winter. The evolution of the ∆fb all along the winter season as
well as its spatial distribution suggest that the discrepancy between CryoSat-2 and Envisat
radar freeboard estimates is related with the ice surface properties. In particular, variations
of waveform shape driven by changes in ice roughness and snow accumulation are likely to be
responsible for the observed variations of ∆fb.
To further analyse the link between the variability of the ice surface properties and the radar
freeboard discrepancy between Envisat and CryoSat-2, the waveform pulse-peakiness (PP)
can be analysed. For Nadir-looking radar altimeters as Envisat and CryoSat-2, high values of
PP indicate the presence of flat and specular FYI while low values of PP indicate the presence
of rough and snow covered MYI (Zygmuntowska et al., 2013). This phenomenon is also
visible on the waveform echoes shown in Fig. 4.3.
In Fig. 4.5-b, we show monthly maps of Envisat PP for the 2010/11 ice growth season. To
build these maps, PP observations corresponding to leads have been removed. In November,
most Arctic regions display a PP larger than 0.1. These relatively high values are mainly
explained by the presence of specular young sea-ice. Only rough MYI areas display PP ob-
servations lower than 0.1 during this period of the year. The average Envisat PP decreases
progressively from 0.14 in November to 0.07 in April due to the ice growth, ice deformation
and snow thickening that increase the ice surface diffusion. Only coastal regions keep dis-
playing relatively high values of PP during the entire ice growth season.
Considering Fig. 4.5-a and 4.5-b, it is striking how the PP and the ∆fb maps are correlated.
This relation between the two parameters is particularly visible in marginal and coastal re-
gions where the PP and the ∆fb are both relatively high.
To further demonstrate the link between the PP and the ∆fb, we show in Fig. 4.6 the relation
between the ∆fb and the Envisat PP for November 2010-April 2011 (blue) and November
2011-March 2012 (red) as well as the polynomial regression obtained with the entire set of
observation (dark dashed line). As suggested by the visual observations of Fig. 4.5, there is
a clear correlation between the PP and the ∆fb (R = 0.82). The radar freeboard difference
varies from -33 cm for low PP to -18 cm for high PP. Between the two ice growth seasons,
the relation between the PP and the ∆fb is fairly similar despite a slight discrepancy for low
PP values (<0.08). The relatively high dispersion observed for low PP values between the
two winter seasons is mostly driven by an insufficient sampling of thick freeboard/low PP
estimates due to the relatively low amount of thick ice below 81.5◦N during the period of
study.
The linkage between the PP and the ∆fb shown in Fig. 4.5 and Fig. 4.6 demonstrates that
the discrepancy of radar freeboard between CryoSat-2 and Envisat is related with the impact
of surface properties on the radar signal. Considering that CryoSat-2 provides relatively accu-
rate freeboard estimates and that SAR waveforms are less sensitive to ice surface properties,
the linkage between the ∆fb and the Envisat PP is most likely driven by a higher impact
of ice surface properties on pulse-limited altimetry. This result is nothing more than an ex-
tension of the conclusions made in the previous section : Envisat waveform echoes are more
impacted by the variability of ice surface properties than SAR waveform echoes (see Fig. 4.3).
The higher sensitivity of pulse-limited waveforms to ice surface properties tends to drive a
variable bias on the altimetric range and thus on the freeboard estimates. In particular, Fig.
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4.6 suggests that Envisat radar freeboard is more underestimated over ice characterized by
a low PP than over ice characterized by a high PP. In other words, the freeboard height is
underestimated over thick and rough sea-ice and/or underestimated over thin and specular
sea-ice. This finding is similar to the results shown in the study by Schwegmann et al., 2015.
4.2.5.4 Toward an improved Envisat freeboard : Envisat/PP
Sections 3.2 an 3.3 show that the current Envisat freeboard estimates should be corrected
from 1) the constant elevation bias existing between leads and ice floes and 2) from the
variable bias caused by the variability of ice surface properties (surface roughness and volume
scattering) found within ice floes. While 1) can be reduced by using an empirical correction
as operated in previous studies (Giles et al., 2008 ; Laxon et al., 2013), 2) requires a more
sophisticated methodology.
A first approach could consist in developing a retracking algorithm model that takes into
account the variability of ice surface properties as operated in Kurtz et al., 2014 instead
of using threshold retrackers. While such model could provide accurate measurement of sea-
ice freeboard, it requires accurate knowledge on sea-ice characteristics such as mean surface
slope (diffusion), angular backscattering efficiency (specularity) and snow volume scattering
properties, which are currently hardly measurable parameters.
Another approach to improve the Envisat freeboard retrievals would consist in correcting the
Envisat radar freeboard from both 1) and 2) with the results obtained in the present study.
In particular, the regression function y(PP) shown in Fig. 4.6 can be used to build a CryoSat-
2-like version of Envisat freeboard, which should considerably improve the current estimates.
Following this approach, we show in Fig. 4.7c the Envisat freeboard corrected as follows :
fbpp = fb− y(PP ) (4.6)
Where fbpp is the corrected Envisat radar freeboard (hereafter Envisat/PP), PP is the
Envisat pulse-peakiness, fb is the un-corrected Envisat radar freeboard and and y(PP ) is
the average relationship between PP and ∆fb shown in black in Fig. 4.7. Note that we fit
y(PP) relation with the entire set of observations (November 2010-April 2011 and November
2011-March 2012) in order to minimize the impact of radar freeboard uncertainties.
Unlike for Envisat (Fig. 4.7-a), the Envisat/PP dataset displays realistic positive free-
board estimates during the entire winter. Considering Fig. 4.7-b and 4.7-c, the Envisat/PP
radar freeboard is very similar to the results obtained with CryoSat-2, with thick freeboard
estimates over MYI and thinner estimates over FYI. As shown in Tab. 4.2, the RMSD between
Envisat/PP and CryoSat-2 (∼1.5 cm) is clearly better than the average RMSD between Envi-
sat and CryoSat-2 (∼23 cm). Note that we show the corresponding results for the 2011/2012
ice growth season in the supplement material (Fig. 2 in supplements)
To further assess the capacity of the PP-correction to provide a CryoSat-2-like version of
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Envisat mean Envisat/PP mean CryoSat-2 mean
Envisat-CryoSat-2
RMSD
Envisat/PP-CryoSat-2
RMSD
2010/11
NOV -18.1 3.2 3.0 21.3 1.4
DEC -19.2 3.5 3.3 23.1 1.3
JAN -19.3 4.6 4.9 24.7 1.6
FEB -18.6 6.2 6.3 25.6 1.6
MAR -18.8 6.6 7.1 26.2 1.5
APR -18.2 6.6 6.0 24.6 1.5
2011/12
NOV -16.9 4.2 3.0 19.7 1.8
DEC -18.1 4.3 3.4 21.8 1.5
JAN -18.7 5.8 6.1 24.1 1.3
FEB -19.2 5.8 6.1 25.6 1.7
MAR -18.3 6.3 6.3 25.1 1.6
Table 4.2 – Monthly mean Envisat, Envisat/PP and CryoSat-2 circumpolar radar freeboard
estimates and monthly mean circumpolar RMSD between Envisat and CryoSAt-2 and bet-
ween Envisat/PP and CryoSat-2. Every values are provided in centimeters.
Envisat freeboard, we show in Fig. 4.7-d the Probability Distribution Function (PDF) of the
Envisat/PP (blue) and CryoSat-2 (black) radar freeboard estimates. We also provide the ave-
rage bias and average Root Mean Square Difference between the two datasets in Tab. 4.2. For
each month of the period of study, the distribution of the Envisat/PP and CryoSat-2 datasets
are relatively similar with similar mean/modal values. Only November and in a lesser extent
December, show a discrepancy between the two datasets with an overestimation of Envisat
radar freeboard estimates. This result could be due to a lower accuracy of the native Envisat
radar freeboard estimates and/or to a lower performance of the PP-correction during this
period for which the amount of specular scattering is relatively high.
In addition to the spatial variability, the Envisat/PP and CryoSat-2 datasets display relati-
vely similar seasonal variations with an increase of respectively 3.4 cm and 2.1 cm between
November 2010 and April 2011 and of 3.0 cm and 3.3 cm between November 2011 and March
2012 (see Tab. 4.2). This result suggests that unlike for the native Envisat radar freeboard
estimates (Kern et al., 2015), the Envisat/PP should allow to derive a realistic seasonal ice
growth cycle.
The relatively good match between CryoSat-2 and Envisat/PP radar freeboard demonstrates
that the PP correction allows to build a robust CryoSat-2-like version of Envisat freeboard
during each month of the common flight period of Envisat and CryoSat-2 missions.
4.2.5.5 Comparison to BGEP ice draft measurements
To assess the potential of the PP-correction approach to produce accurate ice thickness
estimates, we now convert the CryoSat-2, Envisat and Envisat/PP radar freeboard datasets
to sea-ice draft (thickness - freeboard) fields and compare the results to BGEP ice draft
measurements. For this purpose, we estimate the monthly median altimetric ice draft within
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Figure 4.6 – Relation between the monthly freeboard difference between Envisat and
CryoSat-2 (∆fb) and the monthly Envisat pulse-peakiness (PP) shown for winter 2010/2011
(blue) and 2011/2012 (red). The error bars show the corresponding standard deviation for
each value and the dark tilted line represents the polynomial fit of all monthly observations
(November 2010 - April 2011 and November 2011 - March 2012). At the bottom of the figure
we provide the polynomial function of the corresponding fit.
a radius of 50 km around each available mooring, which we compare to the corresponding
monthly median mooring ice draft.
In Fig. 4.8, we show the monthly CryoSat-2 and Envisat/PP ice draft estimates as a function
of the corresponding monthly BGEP ice draft. In color, we represent the MYI fraction for
each observation. We also provide in Tab. 4.3, statistical parameters (mean bias, RMSE and
correlation coefficient) for each dataset.
CryoSat-2 ice draft estimates display a relatively low RMSE (15 cm) with in situ measure-
ments during the 2010/11 ice growth season (Fig. 4.8-a) and a higher RMSE (21 cm) during
the 2011/12 ice growth season (Fig. 4.8-b). The higher RMSE observed in Fig. 4.8-b is mainly
driven by a few values characterized by a low MYI fraction. This result suggests that the hi-
gher RMSE obtained during 2011/12 might be caused by an inaccurate snow depth and/or
ice density parametrizations rather than by an error in the freeboard fields.
The comparison of the Envisat/PP and Envisat datasets during the 2010/12 period clearly
shows the improvement brought by the PP-correction (see Tab. 4.3). The lower mean bias
and RMSE is mostly due to the correction of the average bias between leads and ice floes
(further up identified as "1)") while the improved correlation coefficient is mostly due to the
correction of the variable bias existing within ice floes (further up identified as "2)").
The correlation between the Envisat/PP dataset and the BGEP ice draft measurements dis-
plays a low RMSE (12 cm) during winter 2010/11 (Fig. 4.8-j) and a relatively higher RMSE
(28 cm) during winter 2011/12 (Fig. 4.8-k). As for CryoSat-2, we attribute this difference to
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Envisat Envisat/PP CryoSat-2
bias (RMSE) R bias (RMSE) R bias (RMSE) R
2003/04 -134 (165) 0.84 10 (26) 0.84 - -
2004/05 -170 (172) 0.91 -5 (21) 0.90 - -
2005/06 -170 (170) 0.90 0 (14) 0.93 - -
2006/07 -174 (175) 0.86 -17 (31) 0.69 - -
2007/08 -165 (167) 0.70 -15 (25) 0.81 - -
2008/09 -183 (186) 0.56 8 (17) 0.94 - -
2009/10 -184 (186) 0.89 6 (13) 0.96 - -
2010/11 -178 (179) 0.78 6 (12) 0.97 9 (15) 0.96
2011/12 -174 (178) 0.34 4 (28) 0.63 10 (21) 0.82
Table 4.3 – Average winter bias, Root Mean Square Error (RMSE) and correlation coefficient
(R) between the altimetric and BGEP ice draft estimated during winters 20003/04 to 2011/12
for Envisat and during winters 2010/11 and 2011/12 for CryoSat-2.
a potential inaccurate freeboard-to-thickness conversion.
To further assess the potential of the PP correction, it is necessary to verify if the Envisat/PP
dataset is also valid out of the cross-calibration period. As the BGEP ice draft measurements
are available from August 2003, the accuracy of the PP-correction can be evaluated over most
of the Envisat mission lifetime. The Envisat and Envisat/PP ice draft estimates are therefore
computed over the 2003-2010 ice growth seasons and are compared with the corresponding
mooring observations. Results are presented in Tab. 4.3 and in Fig. 4.8-c-i.
As during the 2010-2012 period, the Envisat/PP ice draft dataset displays a good agreement
with the buoys observations (RMSE = 13 to 32 cm) relatively to the uncorrected Envisat
dataset (RMSE = 165 to 186 cm). This good agreement between the Envisat/PP and the
BGEP ice draft estimates demonstrates therefore that the Envisat/PP dataset provides ac-
curate estimates of sea-ice draft during the entire Envisat mission.
The largest improvements brought by the PP correction are particularly visible for win-
ter seasons occurring right after low sea-ice summer extent (2007/08, 2008/09, 2010/11 and
2011/12). As displayed in Fig. 4.8, these winter seasons are characterized by mixed FYI and
MYI and thus by heterogeneous sea ice conditions (surface roughness, snow depth, etc). This
result confirms therefore that the PP-corrections allows to reduce the impact of ice proper-
ties on the freeboard estimates and that it enables to retrieve more accurate ice thickness
estimates.
4.2.6 Discussion
In section 3.1, we show that the variability of ice surface properties has a stronger impact
on Envisat waveforms than on CryoSat-2 waveforms (especially between FYI and MYI).
Based on this observation, we conclude that CryoSat-2 radar freeboard should provide with
relatively accurate estimates of radar freeboard relatively to Envisat. Nevertheless, one can
still observe a variability of CryoSat-2 waveform echoes depending on the ice type. This
result suggests that while the sensitivity of CryoSat-2 waveforms is relatively low, the radar
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freeboard derived from CryoSat-2 is also likely to be biased by the ice surface properties.
In the study by Kurtz et al., 2014, the authors demonstrate that the variability of the
ice surface properties between ice floes (mainly ice roughness) drives a bias in CryoSat-2
freeboard estimates when using a threshold retracker. Having said that, the comparison of
our CryoSat-2 ice draft estimates with in situ measurements as well as preliminary studies
(Laxon et al., 2013 ; Kwok et Cunningham, 2015 ; Tilling et al., 2015) demonstrate that
CryoSat-2 freeboard estimates are fairly accurate despite the use of a threshold retracker.
Consequently, the impact of CryoSat-2 freeboard uncertainty on the Envisat/PP estimates
should be minor. The exercise operated in the present study could nevertheless be repeated
with better CryoSat-2 estimates to derive a more accurate PP-correction, which could further
improve the Envisat freeboard estimates.
While the PP-correction allows to remove most of the bias between CryoSat-2 and Envisat
freeboard datasets, other sources of inconsistencies could explain the remaining difference
between the 2 datasets. For instance, bright off-nadir reflections have a higher impact on
Envisat than on CryoSat-2. The reduced footprint of CryoSat-2 allows to filter out bright
off-nadir reflections in the along-track direction, which enables to produce more accurate
estimates of surface level position than with Envisat. As this discrepancy between the two
radar altimeters is not corrected by the PP-correction, the Envisat/PP freeboard is therefore
likely less accurate than CryoSat-2’s. Another source of discrepancy between SAR and pulse-
limited altimetry is the size of the sampled ice floes. Thanks to the Doppler post-processing,
the SAR mode of CryoSat-2 allows to sample smaller ice floes than Envisat. As small ice
floes are generally thinner than large ice floes, this difference could drive a sampling bias
between the two sensors. More specifically, Envisat freeboard is likely to overestimate regional
freeboard height. The only thing one can do to reduce this sampling bias would be to estimate
freeboard height when sea-ice is as compact as possible (in the middle of winter for example).
4.2.7 Conclusions
In this study we investigate on the inconsistency between CryoSat-2 and Envisat radar
freeboard estimates during the common flight period (November 2010-April 2011 and No-
vember 2011-March 2012). The analysis of the along-track surface elevation estimates shows
that the average Envisat ice floes elevation is always found below the sea level. This unrea-
listic result is attributed to the high difference of waveform shape acquired over smooth and
rough surfaces and to the use of a threshold retracker. Unlike Envisat, the average CryoSat-2
elevation of ice floes is mostly found above the sea level, which allows to retrieve realistic free-
board estimates. The better results of CryoSat-2 are attributed to the SAR post-processing
that allows to sharpen the radar response and reduces the impact of ice surface properties on
waveform echoes.
The analysis of the gridded freeboard height difference between CryoSat-2 and Envisat shows
that the discrepancy between the two sensors is larger over over ice characterized by a low PP
than over specular and young ice characterized by a high PP. Here as well, this discrepancy is
attributed to the higher sensitivity of Envisat waveform echoes to sea-ice surface properties
(surface roughness and snow volume scattering).
89
Chapitre 4. Continuité de la mesure d’épaisseur de glace entre altimétrie LRM
et altimétrie SAR
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5
C
ry
o
S
a
t-
2
 d
ra
ft
 (
m
) 2010/2011(a)
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5
2011/2012(b)
0.
0
0.
1
0.
2
0.
3
0.
4
0.
5
0.
6
0.
7
0.
8
0.
9
1.
0
MYI fraction
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5
E
n
v
is
a
t 
d
ra
ft
 (
m
) (c) 2003/2004
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5 (d) 2004/2005
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5 (e) 2005/2006
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5
E
n
v
is
a
t 
d
ra
ft
 (
m
) (f) 2006/2007
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5 (g) 2007/2008
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5 (h) 2008/2009
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
BGEP draft (m)
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5
E
n
v
is
a
t 
d
ra
ft
 (
m
) (i) 2009/2010
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
BGEP draft (m)
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5 (j) 2010/2011
0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
BGEP draft (m)
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5 (k) 2011/2012
Figure 4.8 – CryoSat-2 monthly ice draft as a function of BGEP moorings monthly median
ice draft for winters 2010/11 (a) and 2011/12 (b). Envisat/PP monthly ice draft as a function
of BGEP moorings monthly median ice draft for winters 2003/04 to 2011/12 (c-k). The
colormap shows the corresponding Multi Year Ice (MYI) fraction.
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While the average difference of waveform shape between leads and ice floes is generally correc-
ted by the use of a different retracking algorithm for leads and ice floes in freeboard retrieval
processings, the bias due to the variability of sea-ice surface properties has yet never been
taken into account in Envisat freeboard studies. To correct these 2 biases, we build an im-
proved Envisat freeboard dataset (Envisat/PP) based on the relation between the freeboard
difference between Envisat and CryoSat-2 and the Envisat PP. The resulting Envisat/PP
freeboard estimates displays similar patterns as CryoSat-2 during the entire period of study
(RMSD = ∼ 1.5 cm) and offers a more realistic seasonal cycle (∼ 2.0 to 3.0 cm) than the
uncorrected Envisat freeboard.
The comparison of each altimetric dataset with in situ ice draft observations during the com-
mon flight period reveals that Envisat/PP ice draft is highly more accurate (RMSE = 12 -
28 cm) than the uncorrected Envisat dataset (RMSE = 178 - 179 cm) and as accurate as
CryoSat-2 (RMSE = 15 - 21 m).
To further assess the potential of the PP-correction, the Envisat and Envisat/PP ice draft
datasets are extended to the 2003-2010 period and are similarly compared to BGEP ice draft
measurements. As for the 2010-2012 period, the agreement with in situ measurements is hi-
gher for Envisat/PP (RMSE = 13 - 32 cm) than for Envisat (RMSE = 165 - 186 cm), which
demonstrates the potential of the PP-correction to provide accurate freeboard estimates over
the entire Envisat mission lifetime.
The result obtained in the present study should therefore allow to derive circumpolar sea-ice
thickness over more than a decade by combining Envisat and CryoSat-2 datasets and should
help to improve our understanding of the undergoing Arctic sea ice changes.
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4.3 Discussion et perspectives
Les résultats développés dans ce chapitre ont permis de remplir les deux objectifs que l’on
s’était fixé en préambule, à savoir :
• Améliorer les estimations de franc-bord obtenues à partir de mesures altimétriques
effectuées en mode LRM.
• Assurer la continuité de la mesure du franc-bord entre 2 missions altimétriques afin de
pouvoir produire une longue série temporelle d’épaisseur de glace.
Grâce à cette étude nous disposons aujourd’hui de 14 années (2002-2016) de données
d’épaisseur de glace à l’échelle du Bassin Arctique jusqu’à 81.5◦N. Ce nouveau jeu de données
va nous permettre d’analyser les variations de l’épaisseur de banquise arctique sur la plus
longue période jamais étudiée (cf. Chapitre V) et devrait ainsi nous apporter de précieuses
informations sur le lien existant entre l’épaisseur de glace et les variations d’extension de
banquise.
Bien que ce nouveau jeu d’observation soit d’une importance capitale dans la compré-
hension des variations inter-annuelles de banquise, sa durée reste encore relativement courte
pour pouvoir analyser des mécanismes se déroulant à des échelles multi-décennales. En effet,
ce genre d’étude nécessite des jeux d’observations couvrant au minimum 2 à 3 décennies, soit
environ deux fois plus que ce dont nous disposons.
Cela dit, il existe encore un potentiel d’extension de cette série temporelle non négligeable
puisque les missions ERS-1/2 (1991-2004) pourraient être exploitées afin de fournir 11 ans sup-
plémentaires d’estimations d’épaisseur de glace à l’échelle du Bassin Arctique. Pour permettre
cette extension, la période commune de vol entre Envisat et ERS-2 (2002-2004) pourrait ser-
vir à corriger le biais de franc-bord d’ERS-2 du au mode LRM comme nous l’avons fait pour
corriger les biais de franc-bord d’Envisat. Cette opération pourrait à nouveau être répétée
avec la mission ERS-1 sur la période commune d’ERS-1 et ERS-2 afin de remonter jusqu’au
début de l’altimétrie polaire.
L’autre moyen d’étendre les séries temporelles d’épaisseur de glace de mer se trouve dans le
futur avec les missions Sentinel-3. Comme indiqué dans la figure 4.1, les altimètres à bord des
missions Sentinel-3 fonctionnent en mode SAR. Par conséquent, il ne devrait pas y avoir de
biais inter-mission de franc-bord trop important entre CryoSat-2 et Sentinel-3 et la continuité
des estimations d’épaisseur de glace devrait être assez facilement assurée. Cependant, des
résultats récents que nous avons obtenus avec l’aide du CNES révèlent que des différences de
procédures liées au traitement SAR (zero-padding 1, hamming 2, etc) pourraient introduire
des biais importants dans les estimations de franc-bord (cf. figure 4.9). Ce genre de problème
devra être considéré avec attention à l’avenir pour assurer la continuité des mesures d’épaisseur
de glace par altimétrie.
1. Procédure de traitement du signal visant à sur-échantillonner la forme d’onde
2. Procédure de traitement du signal visant à réduire l’impact des lobes secondaires liés au traitement
Doppler
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(a) (b) (m)
Figure 4.9 – Cartes de franc-bord estimées à partir de (a) CryoSat-2 et (b) Sentinel-3 pour
le mois de décembre 2016.
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5.1 Introduction
Dans le chapitre précédent, nous avons montré que la correction du biais de franc-bord
inter-mission entre Envisat (LRM) et CryoSat-2 (SAR) donnait accès à 14 années de cartes
mensuelles de franc-bord jusqu’à une latitude de 81.5◦N. La conversion de ce franc-bord en
épaisseur de glace permet par la suite de convertir ces données en une série temporelle d’épais-
seur de glace sur l’ensemble de la période 2002-2016. Lorsque l’on compare ce jeu de données
aux autres estimations disponibles dans la littérature, on constate que c’est de loin la plus
longue série temporelle d’épaisseur de banquise établie à ce jour (cf. figure 5.1). L’analyse de
ce jeu de donnée devrait donc apporter de nouvelles informations sur les variations d’épais-
seur de glace de mer à l’échelle du Bassin Arctique et pourrait ainsi aider à améliorer notre
compréhension des variations d’extension de banquise observées au cours de la même période.
Le premier objectif de ce chapitre est de fournir une première analyse 1 de ce nouveau
jeu de données en le comparant à des mesures in situ ainsi qu’à l’ensemble des estimations
disponibles dans la littérature. Le second objectif est d’estimer la tendance d’épaisseur de
glace de mer dans le contexte des incertitudes de mesure. Nous terminerons ce chapitre par
une discussion sur la valeur de cette longue série temporelle d’épaisseur de banquise et sur
les besoins d’amélioration.
1. Les résultats présentés dans ce chapitre seront à l’avenir plus largement développés.
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Figure 5.1 – Chronologie des études d’épaisseur de glace par altimétrie satellitaire.
5.2 Cartes d’épaisseur de glace sur la période 2002-2016
Avant de rentrer en détail dans l’analyse des variations d’épaisseur de banquise, regardons
d’abord les cartes d’épaisseur de glace hivernale moyenne (Novembre à Mars) obtenues à
partir d’Envisat et de CryoSat-2 sur la période 2002-2016 (Cf figure 5.2). Notons que la figure
5.2 montre deux fois les hivers 2010-11 (i)/(k) et (j)/(l) du fait de la couverture commune
des missions CryoSat-2 et Envisat durant cette même période. Notons également que pour
l’hiver 2010-11, on observe pour CryoSat-2 un artefact de glace épaisse dans une petite zone
située au Nord de l’Archipel Canadien (Sur le bord sud du masque SARIn très exactement).
Ce résultat est lié à des problèmes de transition des modes SARIn/SAR au cours du mois de
Février/Mars qui tendent à causer une sur-estimation de la moyenne hivernale. Cet artefact
sera corrigé prochainement au moment de l’introduction des données SARIn dans les mesures
du franc-bord.
Le premier résultat important suggéré par ces cartes est la disparition progressive de la
"couronne" de banquise épaisse autour de la latitude 81.5◦N et en particulier en face des
côtes Sibériennes. Cette disparition de glace épaisse est liée à la réduction de surface de glace
pérenne se trouvant proche du pôle (non visibles sur ces cartes). Nous reviendrons plus tard
sur le lien entre la disparition de la glace pérenne et l’amincissement de la banquise (cf. section
5.4).
Un autre résultat important apporté par ces cartes concerne la région de glace épaisse se
trouvant au nord de l’Archipel Canadien. Contrairement aux études de Kwok et al., 2009 et
Kwok et Cunningham, 2015, nos estimations montrent que dans cette région, la banquise
n’est très épaisse (i.e > 4 m) qu’à seulement certaines périodes (hivers 2006/07 et 2013-15).
Ce résultat est particulièrement intéressant car les étés suivant ces périodes (2008 et 2016)
correspondent à des minimums d’extension et d’épaisseur de banquise (Giles et al., 2008 ;
Comiso, 2012a ; Ricker et al., 2017b). La concomitance de ces événements suggère, à l’instar
de l’étude de Rigor et al., 2002, qu’une faible redistribution de glace pérenne à travers le
Bassin Arctique pourrait entraîner localement une forte accumulation de glace épaisse ainsi
qu’un amincissement de la glace pour le reste de l’Arctique. Le résultat direct de ce phéno-
mène pourrait fragiliser la banquise et conduirait ainsi une diminution de l’extension de glace
l’été suivant. Une analyse plus détaillée de la circulation de banquise au cours de ces périodes
devrait apporter davantage d’informations sur l’existence d’un tel mécanisme.
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Avant d’analyser en détail les variations inter-annuelles d’épaisseur de banquise, il est im-
portant de s’assurer de la validité de notre série temporelle. Pour ce faire, nous disposons de
plusieurs observations in situ auxquelles nous pouvons comparer nos estimations mensuelles
d’épaisseur de glace. Les résultats de cette comparaison sont présentés ci-dessous pour chaque
jeu de données in situ utilisé.
Sous-marins militaires
Il est possible de trouver quelques données déclassifiées de tirants d’eau (épaisseur - franc-
bord) de glace mesurés par des sous-marins militaires américains à travers le Bassin Arctique.
Malheureusement, ces données sont souvent déclassifiées tardivement et la période 2002-2016
que nous souhaitons étudier ne présente qu’une seule et unique campagne de mesure effectuée
entre le 10 et le 20 Novembre 2005 par la Navy américaine (cf. figure 5.3.a, gauche).
La mesure du tirant d’eau effectuée par les sous-marins fonctionne de la même façon que pour
les mouillages : la pression, la salinité et la température sont mesurées par le sous-marin afin
d’estimer la profondeur à laquelle ce dernier se trouve. La mesure sonar permet ensuite de
mesurer la distance à laquelle la banquise se trouve au dessus du sous-marin. La différence
entre ces 2 termes permet alors d’en déduire le tirant.
La comparaison des mesures de tirant obtenues par le sous-marin de l’US Navy et par En-
visat est présentée dans la figure 5.3.a (droite). Chaque point représente la moyenne des
tirants mesurés dans des sections de 25 km de long du parcours du sous-marin. Bien que les
observations soient relativement proches de la première bissectrice, les paramètres de corré-
lation affichent des résultats d’une qualité moyenne (cf. Table 5.1). La faible corrélation (R
= 0.43) ainsi que le biais relativement important (-0.20 m) sont principalement causés par
un nombre important de tirants sous-estimés par Envisat. Pour comprendre ces incohérences,
il est important de rappeler que nous comparons ici des données altimétriques mensuelles à
des données acquises par des sous-marin en l’espace de quelques jours. De plus, les filtres
spatiaux utilisés pour griller les données altimétriques sont susceptibles de lisser les valeurs
de glace épaisse observées localement par le sous-marin. Les mesures qui seront déclassifiées
dans le futur permettront d’étendre cet exercice de validation à d’avantage de mesures in situ.
Mouillages BGEP
Le deuxième jeu de données dont nous disposons pour évaluer notre série temporelle
d’épaisseur de banquise est apporté par les mouillages du Beaufort Gyre Exploration Project
(BGEP, Melling et al., 1995). Ce jeu de données, que nous avons utilisé dans le chapitre
précédent, est basé sur un réseau de mouillage situé dans la mer de Beaufort (cf. figure 5.3.b
(gauche)). Ces mouillages sont utilisés entre autre pour mesurer le tirant d’eau de la banquise.
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Les mouillages BGEP fournissent des données de tirant en continu toutes les 2 secondes et
avec une incertitude de ± 5 cm.
Les données lagrangiennes fournies par les mouillages sont certainement les plus intéressantes
pour la validation des épaisseurs de glace obtenues par altimétrie car, à l’inverse des don-
nées eulériennes, elles permettent de calculer une moyenne mensuelle très représentative de
l’épaisseur de banquise régionale. De plus elles sont disponibles depuis 2003 sans discontinuer
et nous permettent ainsi d’évaluer nos estimations d’épaisseur de glace sur presque l’ensemble
de leur période de disponibilité (2002-2016).
Dans la figure 5.3.b (centre) et (gauche) nous comparons les mesures mensuelles moyennes de
tirant obtenues à partir des mouillages avec les mesures mensuelles moyennes obtenues par
altimétrie dans un rayon de 50 km autour de chaque mouillage. La grande différence avec les
résultats présentés dans le chapitre précédent est l’ajout des mesures de tirant effectuées sur
la période 2012-2015.
Le premier résultat apporté par cette comparaison est la bonne corrélation entre les mouillages
et les mesures altimétriques, que ce soit pour Envisat ou CryoSat-2 (cf. Tableau 5.1). En re-
vanche, la différence de biais moyen entre Envisat (-0.07 m) et CryoSat-2 (0.04 m) est un
résultat qui soulève de multiples questions.
Premièrement, cette différence est-elle liée à la mesure du franc-bord ? On peut effectivement
penser qu’un biais résiduel dans la correction du franc-bord LRM d’Envisat pourrait être à
l’origine d’un biais sur la tendance d’épaisseur de glace. Ce phénomène pourrait être causé par
l’échantillonnage de banquise qui comprenait très peu de glace épaisse sur la période 2010-
2012 et qui expliquerait ainsi un paramétrisation de la correction de franc-bord légèrement
biaisée.
Deuxième question : cette différence est-elle liée à la conversion du franc-bord en épaisseur de
glace ? Pour rappel, la méthodologie de conversion du franc-bord fait appel à des valeurs de
densité de glace (882 et 917 kg.m−3) et de densité de neige (Warren et al., 1999) constantes
au cours du temps alors qu’on s’attend assez logiquement à ce que ces paramètres évoluent
dans le contexte de variabilité intense du climat arctique. Si ces paramètres varient effective-
ment au cours du temps, la conversion du franc-bord en épaisseur de glace telle qu’elle est
opérée actuellement devrait alors être une source importante d’incertitude. Malheureusement,
il n’existe à l’heure actuelle aucun moyen de vérifier si les paramètres de banquise (épaisseur
de neige, densité de glace, etc) présentent ou non des tendances sur la période d’étude, et
cette question reste donc ouverte.
Vols aéroportés OIB
Le dernier jeu de données dont nous disposons pour évaluer notre série temporelle d’épais-
seur de glace est fourni par les vols aéroportés de la mission Operation Ice Bridge (OIB, Kurtz
et Farrell, 2011). La mission OIB a été mise en place pour faire le pont entre la mission
d’altimétrie laser ICESat (2003-2009) et la mission ICESat-2 dont le lancement est prévu
pour 2018. Les campagnes de mesure sont effectuées chaque année depuis 2009 à cheval sur
les mois de Mars et Avril, lorsque la nuit polaire se termine.
Les avions de la mission OIB embarquent à leur bord un grande quantité d’instruments radar
et optique permettant d’étudier les propriétés physiques de la banquise. Le premier instrument
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Figure 5.3 – (a) Position de la trace du sous-marin de l’U.S navy (gauche) et comparaison des
mesures des tirants d’eau obtenues à partir d’Envisat et du sous-marin (droite). (b) Position
des mouillages BGEP (gauche) et comparaison des mesures mensuelles moyennes de tirants de
glace obtenues à patir d’Envisat (centre) et de CryoSat-2 (droite) avec les mesures mensuelles
moyennes obtenues à partir de chacun des mouillages. (c) Plan de vol de la campagne OIB
pour l’année 2014 (gauche) et comparaison des mesures d’épaisseur de glace obtenues à partir
de CryoSat-2 et des vols aéroportés OIB sur la période 2012 à 2015 (droite)
100
5.3. Validation des données
Table 5.1 – Tableau résumant les valeurs des biais moyens, de différences quadratiques
moyennes (RMSD) et des corrélations de coefficients (R) entre notre série temporelle d’épais-
seur de glace et les mesures in situ obtenues par les sous-Marin de la U.S Navy, les mouillages
BGEP et les vols aéroportés OIB.
Sous-marin
Envisat
BGEP
Envisat
BGEP
CryoSat-2
OIB
CryoSat-2
Biais moyen -0.20 m - 0.07 m 0.04 m 0.27 m
RMSD 0.54 m 0.31 m 0.26 m 0.62 m
R 0.43 0.75 0.74 0.72
à bord qui nous intéresse tout particulièrement est l’altimètre laser. Cet altimètre permet de
mesurer le franc-bord total (franc-bord + épaisseur de neige) tout comme le faisait ICESat.
Le second instrument d’intérêt pour notre étude est le radar de neige qui effectue des mesures
d’épaisseur de neige à la surface de la banquise.
A partir des mesures de franc-bord total (fbtot) et d’épaisseur de neige (hn) obtenues par les
vols aéroportés, l’épaisseur de glace peut être estimée selon l’équation suivante :
Hg =
ρefbtot + (ρn − ρe)hn
ρe − ρg (5.1)
Dans l’estimation d’épaisseur de glace faite dans le produit OIB, les densités de glace et de
neige sont paramétrées avec des valeurs empiriques (respectivement 915 kg.m3 et 320kg.m3).
L’épaisseur de glace fournie par la mission OIB n’est donc pas une mesure directe mais bien
une estimation indirecte dont le calcul implique certaines approximations. Cela dit, la mesure
de l’épaisseur de neige et la précision de la mesure laser permettent d’atteindre une précision
de mesure normalement meilleure que celle obtenue par altimétrie spatiale.
Pour effectuer la comparaison entre les mesures d’épaisseur de banquise satellitaires et celles
obtenues par OIB, nous n’utiliserons que les mesures acquises lors de la période 2012-2016 et
nous laisserons de côté les estimations réalisées sur la période 2009-2011 du fait de la moins
bonne qualité des estimations d’épaisseur de neige obtenues à partir de la première version
du "snowradar" (Koenig et al., 2010). Sur cette période, seules les estimations d’épaisseur de
glace obtenues à partir de CryoSat-2 sont disponibles puisque les estimations d’épaisseur de
glace d’Envisat se terminent en Mars 2012.
Comme le montre la figure 5.3.c (gauche), les vols aéroportés d’OIB couvrent une grande zone
de l’Arctique depuis les côtes d’Alaska jusqu’au détroit de Fram en passant par l’Arctique
central et l’Archipel Canadien. Puisque l’orbite de CryoSat-2 permet d’obtenir des mesures
d’épaisseur de glace jusqu’à 88◦N (cf. figure 3.8), nous utiliserons l’ensemble du domaine
d’OIB pour évaluer les estimations d’épaisseur de banquise obtenues avec CryoSat-2.
Pour comparer les données altimétriques et aéroportées, une première étape consiste à griller
les deux jeux d’observations sur une même grille et au cours d’une même période (période de
la mission OIB). Pour cela, nous utilisons le même filtre spatial (filtre médian avec un rayon
de 100 km) que celui utilisé pour produire les cartes d’épaisseur de glace. Les résultats de la
comparaison sont fournis dans la figure 5.3.c (droite).
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Pour l’ensemble des observations, les données d’épaisseur de glace obtenues à partir de
CryoSat-2 sont proches de la première bissectrice malgré un nombre important de mesures
surestimées pour des glace situées entre 2 et 3 m d’épaisseur. Ces valeurs surestimées sont
responsables de l’important bais moyen d’épaisseur de banquise calculé sur la période 2012-16
(0.62 m).
La source la plus probable de ce bais moyen est certainement à chercher dans la différence
des jeux d’épaisseur de neige utilisés pour convertir le franc-bord en épaisseur de glace. La
sur-estimation des estimations d’épaisseur de glace de mer obtenues à partir de CryoSat-2
pourraient notamment signifier que nous sur-estimons l’épaisseur du manteau neigeux sur
la glace pérenne. Une comparaison des des jeux d’épaisseur de neige devrait permettre de
quantifier de façon détaillée cette sensibilité.
Malgré les différences observées entre les données altimétriques et in situ, les
résultats de comparaison suggèrent que nous pouvons accorder une confiance rai-
sonnable à la série temporelle d’épaisseur de glace produite et que cette dernière
peut être exploitée afin d’étudier la variabilité d’épaisseur de banquise sur l’inté-
gralité de la période disponible (2002-2016). Il faudra toutefois garder à l’esprit
qu’il existe potentiellement certains biais liés à la mesure du franc-bord et/ou à
sa conversion en épaisseur de glace.
5.4 Tendances et incertitudes
Afin de visualiser plus facilement les variations d’épaisseur de banquise, nous montrons
dans la figure 5.4 les variations inter-annuelles de la moyenne hivernale (Nov-Mars) d’épaisseur
de glace jusqu’à 81.5◦N . En d’autres termes, chaque point bleu représentent la moyenne d’une
des cartes présentées dans la figure 5.2.
Le résultat le plus important suggéré par la figure 5.2 est certainement la tendance à la
baisse de l’épaisseur moyenne de banquise. Sur la période 2002-2016, la tendance moyenne
calculée est de -0.013(±0.09) m.an−1. La p-value de cette tendance, calculée avec un test
de Mann-Kendall (Mann, 1945), affiche toutefois une valeur élevée (0.8) et suggère que la
significativité de cette tendance est relativement faible 2.
La faible significativité de la tendance ainsi que la forte incertitude associée sont en grande
partie liées à la large variabilité inter-annuelle de l’épaisseur de glace de mer, largement dé-
crite dans la littérature :
Alors que la glace s’est clairement amincit entre entre 2002 et 2008 (Giles et al., 2008 ; Kwok
et al., 2009), elle a ensuite partiellement regagné en épaisseur entre 2008 et 2010 avant de
s’effondrer à nouveau pour atteindre son plus bas niveau lors de l’hiver 2012-13 (0.99 m).
Puis, encore une fois, la banquise a connu un fort regain entre 2013 et 2015 (Tilling et al.,
2015) avant de repartir encore à la baisse durant l’hiver 2015-16 (Ricker et al., 2017b). Cette
forte variabilité inter-annuelle de l’épaisseur de banquise était déjà un résultat suggéré par
2. On considère généralement que la tendance est significative pour une p-value inférieure à 0.5
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l’étude de Laxon et al., 2003.
Afin d’analyser l’origine de cette variabilité, nous traçons sur le même graphique les varia-
tions inter-annuelles de concentration en glace pérenne (courbe rouge). Comme le suggère la
figure 5.2, les variations du stock de glace pérenne sont fortement corrélées (R = 0.76) aux
variations d’épaisseur de glace de mer. Ce résultat est somme toute assez logique puisque
la glace pérenne est généralement plus épaisse que le glace saisonnière et que sa disparition
cause nécessairement un amincissement moyen de la glace.
Pour aller plus loin dans l’évaluation de la tendance d’épaisseur de glace, nous allons
maintenant la considérer dans le cadre des incertitudes de mesure. Pour cela, commençons
par calculer la moyenne spatiale des cartes d’incertitude hivernales pour chaque hiver. Pour
passer des cartes mensuelles d’incertitude introduites au cours du Chapitre III à des cartes
hivernales d’incertitude, nous faisons l’hypothèse raisonnable que les incertitudes tout au long
de l’hiver sont gaussiennes et que l’incertitude hivernale à chaque point de grille (ǫHi ) peut
être exprimée en fonction de l’incertitude mensuelle à chaque point de grille (ǫmi ) de la façon
suivante :
ǫHi =
ǫmi√∑
Nmi
(5.2)
Où Nmi représente le nombre d’estimation d’incertitude mensuelle d’épaisseur de glace
dont nous disposons au point de grille i. Puisque nous moyennons 5 mois d’hiver alors Nmi
est compris entre 0 et 5.
L’incertitude de mesure hivernale à chaque point de grille est ensuite moyennée à l’échelle de
l’Arctique pour déterminer la valeur moyenne d’incertitude hivernale (ǫH). C’est précisément
cette valeur que nous utilisons dans la figure 5.4 pour calculer les barres d’incertitude relatives
à nos estimations d’épaisseur de banquise.
Le premier commentaire que l’on peut faire sur ces incertitudes est que les valeurs sont
sensiblement les mêmes sur la période Envisat (∼20 cm) que sur la période de CryoSat-2
(∼18 cm). Ce résultat s’explique principalement par le fait que la part de l’incertitude liée à
la mesure du franc-bord est bien moins importante que celle liée à sa conversion en épaisseur de
glace. Ce résultat suggère donc qu’un gros effort reste à faire pour améliorer la méthodologie
de conversion du franc-bord en épaisseur de glace.
L’autre information apportée par ce calcul d’incertitude réside dans le fait que les valeurs
moyennes d’incertitude sont de l’ordre de l’amincissement moyen de la banquise observée au
cours de la période 2002-2016 (-18 cm). Ce résultat est assez encourageant étant donné le
calcul très "pessimiste" des incertitudes mis en place au Chapitre III. Néanmoins, ce résultat
montre également que la valeur de la tendance calculée sur la période 2002-2016 doit être
considérée avec beaucoup de précautions.
Attardons-nous maintenant sur la tendance des centiles d’épaisseur de glace à 10% et
90%. Pour rappel, le centile de glace à 10% représente la valeur seuil majorant les 10% de
glace les plus fines. Ces outils statistiques permettent d’analyser précisément les variations
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Figure 5.4 – Variations inter-annuelles d’épaisseur de glace hivernale (Nov-Mar) moyenne
(courbe continue bleue) accompagnées des barres d’incertitude calculées pour chaque hiver.
Les courbes en pointillés bleus indiquent les variations inter-annuelles des centiles d’épaisseur
de glace à 10% (bas) et à 90% (haut). Les droites bleues montrent les droites de régression
linéaire correspondant de bas en haut au centile d’épaisseur de glace à 10%, à la moyenne et
au centile d’épaisseur de glace à 90%. La courbe rouge montre les variations inter-annuelles
de la concentration de glace pérenne pour la couverture spatiale correspondante. Notons enfin
que pour les hivers 2010-11 et 2011-12, les données d’Envisat et CryoSat-2 sont moyennées
afin d’obtenir une seule et unique valeur.
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inter-annuelles de glace fine (centile à 10%) et de glace épaisse (centile à 90%).
Le centile d’épaisseur de glace à 90% montre une tendance à la baisse relativement plus im-
portante que celle de la moyenne arctique (-0.02(±0.07) m.an−1). A l’autre bout de l’échelle
d’épaisseur de glace, pour le centile à 10%, on constate que la glace fine montre elle aussi une
tendance à la baisse mais avec une valeur nettement plus faible (-0.008(±0.017) m.an−1). Ce
résultat suggère que l’amincissement moyen de la banquise arctique au cours de la période
2002-2016 est plus fortement lié à un amincissement de la banquise épaisse qu’à un amincis-
sement de la glace fine. Cela confirme encore une fois la relation étroite qu’il existe entre le
stock de glace pérenne et les variations d’épaisseur de banquise.
5.5 Comparaison avec d’autres données d’épaisseur de glace
Nous souhaitons maintenant comparer notre série temporelle avec les autres estimations
d’épaisseur de banquise décrites dans la littérature. En particulier, nous comparons nos esti-
mations à d’autres épaisseurs de glace estimées par altimétrie (laser et radar). Les différents
jeu de données que nous utiliserons dans cette section sont décrits dans l’Annexe C.
Nous examinerons également les épaisseurs de banquise produites par la ré-analyse Pan-Arctic
Ice Ocean Modeling and Assimilation System (PIOMAS, Zhang et Rothrock, 2003). Cette
réanalyse est souvent utilisée pour valider l’épaisseur de glace des modèles de banquise (Che-
vallier et al., 2013) et est parfois même utilisée pour "confirmer" les estimations d’épaisseur
de banquise obtenues à partir d’observations spatiales (Laxon et al., 2013). La comparaison
de notre série temporelle à ce jeu de données a donc un intérêt tout particulier puisqu’à tra-
vers cette exercice, nous comparons nos résultats avec de très nombreuses études.
Pour comparer notre série temporelle aux autres données d’épaisseur de glace, nous re-grillons
dans un premier temps chacun des jeux d’observation sur la grille régulière utilisée pour notre
série temporelle. Ce re-grillage est effectué grâce à la technique du "plus proche voisin" avec
une distance maximale égale au pas de grille (12.5 km). Nous filtrons ensuite les données
situées dans les régions où notre série temporelle ne fournit pas d’épaisseur de banquise (i.e
jusqu’à 81.5◦N, sans les mers de Kara, de Barents et de Baffin). Une fois cette étape effec-
tuée, les cartes d’épaisseur de glace hivernales sont moyennées afin de tracer la variabilité
inter-annuelle (cf. figure 5.5).
Le premier résultat frappant de cette comparaison est évidemment l’important biais qui
existe entre d’un côté les données issues de notre étude et du produit Icesat-NSIDC et de
l’autre, le reste des estimations. En moyenne, 0.48 m séparent ces 2 groupes de données, soit
environ 30% de l’épaisseur totale. Ce résultat très inattendu soulève de nombreuses questions.
En particulier, on peut s’interroger sur l’origine des différences entre 2 études faisant appel
au même altimètre (ICESat ou CryoSat-2).
Concernant, les jeux de données basés sur ICESat, la différence entre les résultats est
clairement liée aux différentes méthodes de paramétrisation d’épaisseur de neige utilisées pour
convertir le franc-bord total en épaisseur de glace. Bien que cette différence entre les deux jeux
d’observation soit relativement bien identifiée par la communauté, il n’existe à l’heure actuelle
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Figure 5.5 – Variations inter-annuelles d’épaisseur de glace hivernale (Nov-Mar) moyennes
données par Envisat-LEGOS (cette étude/bleu ciel), CryoSat-2-LEGOS (cette étude/courbe
bleue continue), CryoSat-2-CPOM (courbe bleue-pointillés), CryoSat-2-AWI (courbe bleue-
tirets), ICESat-JPL (courbe noire tirets), ICESat-NSIDC (courbe noire-ontinue), et PIOMAS
(courbe rouge).
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pas d’étude permettant de définir quelle estimation est la plus réaliste. Dans une moindre
mesure, la différence entre ces 2 jeux de données pourrait également être liée à l’identification
des leads. En particulier, la méthode de détection des leads dans le produit Icesat-NSIDC
pourrait potentiellement sous-estimer le franc-bord total dans les zones présentant peu de
lead, ce qui conduirait à une sous-estimation de l’épaisseur de glace.
Si l’on se concentre maintenant sur les estimations obtenues à partir de CryoSat-2, on
constate que les épaisseurs de glace CryoSat-2-AWI et CryoSat-2-CPOM sont en accord avec
une épaisseur moyenne d’environ 1.5 m tandis que notre estimation est bien inférieure avec
une épaisseur moyenne de 1.16 m. En revanche, les 3 jeux de données montrent une variabilité
inter-annuelle relativement similaire avec un fort regain durant les hivers 2014 et 2015.
La solution la plus simple pour analyser ces différences consiste à comparer chacune des
estimations d’épaisseur de glace à des mesures in situ comme nous l’avons fait pour notre
série temporelle dans la section 5.3, afin d’identifier un biais potentiel dans l’un ou l’autre
des produits. Malheureusement, le format "saisonnier" du produit CryoSat-2-CPOM ainsi que
l’absence du paramètre de franc-bord nécessaire au calcul du tirant (tirant = épaisseur - franc-
bord) ne permettent pas de le comparer aux données in situ. En revanche, le produit mensuel
CryoSat-2-AWI fournit, lui, des mesures de franc-bord et nous donne ainsi l’opportunité
de le comparer aux données in situ comme nous l’avons fait pour notre propre estimation
d’épaisseur de glace.
La comparaison entre les tirant de glace AWI et des mouillages BGEP est présentée dans
la figure 5.6.a. Cette exercice de comparaison montre que l’épaisseur de banquise fournie par
le produit CryoSat-2-AWI est sur-estimée de 0.33 m à l’emplacement des mouillages. Pour
rappel, notre estimation présentait un biais de 0.04 m sur la même période soit 29 cm de moins
que le jeu de données CryoSat-2-AWI. Ce résultat suggère donc qu’au niveau des mouillages,
nos estimations sont plus réalistes que celles fournit par le produit CryoSat-2-AWI.
Afin de mieux comprendre pourquoi nos estimations de tirant de glace et celles du pro-
duit CryoSat-2-AWI sont différentes au niveau des mouillages, nous proposons de réaliser 3
expériences. Dans la première, nous calculons l’épaisseur de glace selon notre méthodologie
mais avec le franc-bord fourni dans le produit CryoSat-2-AWI (figure 5.6.b), dans la seconde
nous calculons l’épaisseur de glace selon notre méthodologie mais avec l’épaisseur de neige
fournie dans le produit CryoSat-2-AWI (figure 5.6.c) et enfin, dans la dernière, nous calculons
l’épaisseur de glace selon notre méthodologie mais avec la densité de glace fournie dans le
produit CryoSat-2-AWI (figure 5.6.d). Le tirant de glace est ensuite estimé à partir de toutes
ces expériences afin d’être comparé au tirant mesuré au niveau des mouillages.
La première expérience (figure 5.6.b) révèle que le franc-bord d’AWI explique en partie
(biais = 0.13 m) le biais plus important du produit CryoSat-2-AWI (0.33 m) relativement à
notre estimation (0.04 m). Ce résultat est assez surprenant car nous utilisons une méthode de
calcul du franc-bord très similaire à celle d’AWI avec notamment l’utilisation d’un retracker
unique (TFMRA avec un seuil à 50%). La plus grande différence entre nos 2 méthodologies
réside dans le fait que nous n’interpolons pas le niveau de la mer sous les floes, mais autour des
leads pour calculer le franc-bord. Une autre explication pourrait se trouver dans la détection
lead/floe : alors que notre méthode est uniquement basée sur le pulse-peakiness, la méthode
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AWI utilise d’autres paramètres telle que la "Stack Standard Deviation" 3. Une comparaison
étape par étape des 2 méthodologies pourrait certainement aider à mieux comprendre les
différences des champs de franc-bord.
Les expériences 2 et 3 témoignent de l’impact des méthodologies de conversion du franc-
bord en épaisseur de glace. On constate que l’utilisation de l’épaisseur de neige d’AWI (figure
5.6.c) pour la conversion de notre franc-bord conduit à un biais négatif très important de
tirant de glace (-0.32 m). Cette forte différence de biais entre nos 2 estimations ne peut
s’expliquer que par la différence de classification d’âge de la glace. Pour rappel, le jeu d’obser-
vation d’AWI fait appel à la classification OSI SAF tandis que nous utilisons la classification
fournie par le NSIDC, qui est basée sur le "pixel tracking" (Anderson et Tschudi, 2014).
La différence de biais entre l’épaisseur de glace CryoSat-2-AWI et la notre (0.04 m) suggère
que la concentration de glace pérenne est plus importante dans notre méthodologie et donc
que l’épaisseur de neige paramétrée est elle aussi plus épaisse (cf. équation 3.14). Cette neige
plus épaisse cause une charge hydrostatique plus grande et un ralentissement de l’onde plus
important et a donc pour conséquence de produire une glace plus épaisse. Ce résultat dé-
montre l’importance du choix de la classification de type de glace dans le calcul de l’épaisseur
de glace par altimétrie.
L’expérience 3 (figure 5.6.d) montre qu’à l’inverse de l’épaisseur de neige, la densité de
glace de mer utilisée par AWI conduit à un biais de tirant largement positif (0.54 m). Tout
comme pour la neige, la différence entre ce biais et celui de notre estimation (0.04 m) s’explique
par la différence de la classification de type de glace utilisée. La concentration de glace pérenne
plus importante dans notre méthodologie tend à faire baisser la densité de glace de mer (cf.
équation 3.12), en conséquence de quoi l’épaisseur de glace calculée est plus fine.
Pour calculer le biais total lié à la conversion du franc-bord en épaisseur de glace, nous
pouvons faire la somme des impacts de l’épaisseur de neige et de la densité de glace (nous ferons
ici l’hypothèse que la densité de la neige et de l’eau de mer n’ont que très peu d’impact). La
somme de ces 2 impacts (respectivement -0.32 m et 0.54 m) donne un biais global de conversion
de 0.22 m. Ce résultat suggère donc que les impacts des paramétrisations d’épaisseur de neige
et de densité de glace ne se compensent pas et qu’une partie de la différence entre l’épaisseur de
glace CryoSat-2-AWI et la notre est en partie liée à cette conversion (au niveau des mouillage
en tout cas).
Face à la complexité de l’estimation d’épaisseur de banquise par altimétrie et aux nombreux
paramètres nécessaires à sa mesure (franc-bord, épaisseur de neige, etc), il est difficile d’établir
une conclusion définitive concernant chaque étape du calcul et chaque conclusion partielle doit
être considérée dans le contexte d’une méthodologie très large ou les biais sont susceptibles
de se compenser. Dans ce contexte, les conclusions que notre analyse nous permet d’affirmer
sont les suivantes :
• Au niveau des mouillages nos estimations d’épaisseur de banquise sont plus réalistes
que celle du produit CryoSat-2-CPOM.
3. Ecart-type du paramètre SAR "Stack" que nous avons décrit dans le Chapitre II.
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• Ces différences entre ce produit et notre série temporelle sont dues à la conversion
du franc-bord en épaisseur de glace et dans une moindre mesures à la mesure du
franc-bord.
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Figure 5.6 – Comparaison du tirant de glace mensuel des mouillages BGEP avec (a) le
tirant de glace fourni dans le produit CryoSat-2-AWI, (b) le tirant de glace donné par notre
algorithme mais avec le franc-bord de AWI, (c) le tirant de glace donné par notre algorithme
mais avec l’épaisseur de neige de AWI et (d) le tirant de glace donné par notre algorithme
mais avec la densité de glace de AWI.
Le dernier résultat présenté dans la figure 5.5 concerne la ré-analyse PIOMAS. Comme
la plupart des produits d’épaisseur de glace, PIOMAS produit une épaisseur de glace très
supérieure à nos estimations (+0.42 m en moyenne). En outre, la tendance à la baisse affichée
par PIOMAS (-0.031 m.an−1) est très largement supérieure à celle que nous avons estimée
(-0.013(±0.09) m.an−1). La juxtaposition de ces 2 résultats est assez logique puisqu’une glace
fine ne peut s’amincir que dans une moindre mesure tandis qu’une glace épaisse a "beaucoup
plus à perdre".
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Cette différence importante d’épaisseur de glace moyenne entre les 2 jeux de données néces-
sitera à l’avenir une étude beaucoup plus complète comprenant des comparaisons avec des
données in situ, des analyses spatiales et temporelles afin de déterminer les raisons de ces
différences. Comme nous l’avons vu plus haut, une telle analyse porterait bien au delà de
notre étude puisque la ré-analyse PIOMAS est considérée comme la référence actuelle des
estimations d’épaisseur et de volume de glace.
5.6 Discussion et perspectives
Du fait de la limitation de l’orbite d’Envisat à 81.5◦, la série temporelle que nous avons
produite ne fournie aucune information sur l’épaisseur de glace située entre 81.5◦N et 90◦N.
Dans ce contexte, nous souhaitons maintenant analyser l’importance de la couverture spatiale
sur le suivi de l’épaisseur de banquise arctique. Afin de réaliser cette étude, les données de
surface en glace pérenne peuvent être analysées. En effet, nous avons vu précédemment que
l’épaisseur de banquise et la concentration de glace pérenne sont fortement corrélées (R =
0.76) et que cette dernière peut être considérée comme un proxy de l’épaisseur de banquise.
Dans la figure 5.7, nous montrons les variations inter-annuelles de surface de glace pérenne
sur la période de notre étude et dans le domaine spatial d’Envisat ainsi que dans le domaine
spatial complet (<90◦N).
Le premier résultat important suggéré par cette figure est le faible contenu (∼ 25%) en glace
pérenne (0.3-0.7 106.km2) du domaine Envisat par rapport à celui de l’ensemble du bassin
(1.3-2.8 106.km2). En outre, la variabilité inter-annuelle de l’étendue de glace pérenne est
beaucoup plus importante lorsque l’on considère l’ensemble du bassin, avec notamment un
baisse significative entre 2003 et 2008. Ce résultat suggère que la variabilité du stock de
glace pérenne s’est faite en grande partie au dessus de 81.5◦N et que notre série temporelle
d’épaisseur de glace manque très probablement la majeure partie des variations d’épaisseur
de glace qu’a connu l’Arctique au cour de la période 2002-2016.
Afin de compléter notre estimation d’épaisseur de glace il sera donc nécessaire à l’avenir
d’utiliser d’autre estimations d’épaisseur de banquise, comme par exemple celles fournies par
ICESat (86◦N, 2003-2009), afin d’avoir une image plus complète des variations d’épaisseur de
banquise de la zone arctique.
L’exercice de comparaison de notre estimation d’épaisseur de banquise avec des données
in situ a montré que bien que nos résultats soient généralement en accord avec les mesures
terrain, il existe encore une importante incertitude sur les biais moyens et les tendances. Nous
avons notamment vu dans la section 5.5 que selon le choix de la paramétrisation de l’épaisseur
de neige et de densité de glace, l’épaisseur de banquise peut varier de plusieurs dizaines de
centimètres. Afin de réduire cette incertitude, il serait judicieux de développer des techniques
visant à mesurer les caractéristiques physiques de la glace et du manteau neigeux afin de
limiter l’utilisation d’une paramétrisation. Nous verrons dans le prochain chapitre comment
de telles mesures peuvent-être réalisées.
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Figure 5.7 – Étendue d’épaisseur de glace pérenne en millions de km2 pour le domaine de
l’Arctique limité à 81.5◦N et pour le domaine complet. L’étendue de glace pérenne est estimée
à partir du produit d’âge de la glace fourni par le NSIDC (Anderson et Tschudi, 2014).
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Mesure de l’épaisseur de neige à la
surface de la banquise par
altimétrie spatiale
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6.1 Introduction
L’évaluation de notre série temporelle d’épaisseur de glace effectuée dans les chapitres pré-
cédents montre que malgré les bons résultats obtenus, la méthodologie d’estimation d’épais-
seur de glace doit encore être améliorée afin de réduire les incertitudes. En particulier, des
efforts importants devraient être apportés à la méthodologie de conversion du franc-bord en
épaisseur de glace.
Comme nous l’avons vu au cours du Chapitre III, l’une des plus grandes incertitudes dans
la méthode d’estimation d’épaisseur de glace repose sur la paramétrisation de l’épaisseur de
neige. En effet, cette dernière joue un rôle important sur l’estimation de l’épaisseur de glace
en modifiant l’équilibre hydrostatique et en ralentissant l’onde radar lors de la mesure du
franc-bord.
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Jusqu’à présent, nous avons utilisé une paramétrisation d’épaisseur de neige basée sur
la climatologie de Warren (Warren et al., 1999) ainsi que sur une classification du type
de glace (glace pérenne/glace saisonnière) (Kurtz et Farrell, 2011). Malheureusement, ce
type de paramétrisation prend seulement en compte les variations inter-annuelles liées aux
variations d’étendue de glace pérenne et néglige les variations liées à la variabilité inter-
annuelle des chutes de neige ou encore à la variabilité inter-annuelle de l’érosion par le vent.
Or, dans un climat Arctique en pleine transition, on s’attend à ce que les précipitations et la
circulation atmosphérique subissent d’important changements (Bintanja et Selten, 2014).
A long terme, ces changements sont susceptibles de causer une tendance sur l’épaisseur de
neige et donc un biais sur la tendance d’épaisseur de glace estimée par altimétrie.
Dans ce contexte il est donc nécessaire de pouvoir mesurer l’épaisseur de neige en continu
et à l’échelle du Bassin Arctique afin de limiter les biais liés à la paramétrisation de l’épaisseur
de neige sur l’estimation d’épaisseur de glace.
Pour mesurer l’épaisseur de neige à la surface de la banquise à l’échelle du Bassin Arctique, plu-
sieurs méthodes basées sur des capteurs à micro-onde embarqués à bord de satellites (AMSR-
E, SMOS, etc) ont récemment été développées (Markus et Cavalieri, 1998 ; Maaß et al.,
2013). Si ces études ont rencontré quelques succès, les exercices de validation ont montré
qu’un travail important restait encore à faire pour améliorer ces estimations. En particulier,
les mesures d’épaisseur de neige sur les surfaces rugueuses sont encore loin d’apporter les
résultats escomptés (Markus et al., 2006).
Face aux difficultés rencontrées pour estimer l’épaisseur de neige à partir de capteurs
passifs, une alternative consiste à faire appel à l’altimétrie radar pour mesurer l’épaisseur de
neige à la surface de la banquise. Bien qu’un tel exercice n’ait encore jamais été réalisé, plu-
sieurs études ont déjà suggéré que l’altimètre fonctionnant en bande Ka à bord de la mission
SARAL/AltiKa (2013-) pourrait apporter des informations supplémentaires sur les propriétés
du manteau neigeux (Verron et al., 2015 ; Rémy et al., 2015).
Afin d’analyser le potentiel de l’altimétrie spatiale pour l’estimation de l’épaisseur de
neige à la surface de la banquise, nous étudierons dans un premier temps les propriétés du
signal radar en bande Ka et Ku au sein d’une couche neigeuse typique de l’Arctique. Suite à
cette analyse, nous utilisons les mesures altimétriques combinées de CryoSat-2 et AltiKa afin
d’estimer pour la première fois l’épaisseur de neige par altimétrie.
Les résultats de cette étude ont fait l’objet d’une publication dans la revue RSE que nous
allons maintenant découvrir.
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6.2.1 Résumé (français)
Les propriétés de diffusion du signal radar en fréquences Ka et Ku dans la neige sont exa-
minées à partir d’un modèle analytique et d’observations de tailles de grains obtenues lors de
campagnes terrains. Nos résultats montrent que la combinaison du signal altimétrique à ces
deux fréquences devraient pouvoir permettre de mesurer l’épaisseur de la neige à la surface
de la banquise arctique.
L’analyse des incertitudes d’élévations altimétriques aux points de croisement démontre que
les variations de hauteur aux points de croisement ne dépasse pas 3 cm et que cette métho-
dologie peut donc être raisonnablement appliquée.
La comparaison des estimations d’épaisseur de neige obtenue par la combinaison des altimètres
CryoSat-2 (Ku) et AltiKa (Ka) avec les mesures in situ fournies par la mission Operation
IceBridge présente un bon accord, avec une erreur quadratique d’environ 5 cm.
L’analyse de 3 ans de hauteur de neige estimées à partir de CryoSat-2 et AltiKa montre que
la couche de neige s’est amincie de 32% à 57% sur la glace pérenne et de 63% à 75% sur la
glace saisonnière par rapport aux valeurs indiquées par la climatologie de Warren (1954-91).
Ce résultat suggère donc la nécessité de ré-actualiser la mesure des champs de neige à l’échelle
du bassin et cela de manière saisonnière.
6.2.2 Abstract
The scattering properties of the radar signal at Ka and Ku-band frequencies are investi-
gated using a theoretical model and snow grain observations obtained during previous field
campaigns. Our results show that the combination of radar altimeters operating at these two
frequencies should allow for the retrieval of snow depth over Arctic sea ice.
We estimate uncertainties of the ice surface position in relation to crossover observations over
sea ice and show that the accuracy of the crossover methodology with short time gap (3 days
or less) is better than 3 cm.
Comparison of the CryoSat-2/AltiKa retrieved snow depth with in situ measurements provi-
ded by Operation IceBridge shows a good agreement with a Root Mean Square Error (RMSE)
of 5 cm.
The analysis of the CryoSat-2/AltiKa retrieved snow depth over three winters (2013-2015)
reveals a thinner snow cover on both Multi-Year (32%-57%) and First-Year Ice (63%-75%)
relative to the Warren climatology (1954-91), suggesting the need for more contemporary
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year-round and basin-scale snow depth fields.
6.2.3 Introduction
Once the Arctic sea ice is formed, snow can begin to accumulate on the ice surface and
thickens throughout the winter. Snow plays a major role in the energy balance of sea ice
and of the upper ocean (Maykut et Untersteiner, 1971 ; Maykut, 1978). During winter,
snow acts as an insulator that limits the heat transfer from the ocean through the ice to the
overlying atmosphere and reduces the rate of sea ice growth (Maykut, 1978). In summer,
snow reflects up to 85% of the shortwave solar radiation and delays the melting of sea ice
(Barry, 1996). Further, snow can turn to bare ice and melt ponds and decreases the albedo
by a factor of up to 5, leading to acceleration of sea ice melting (Perovich et al., 2002 ;
Perovich et Polashenski, 2012). Thereafter the ponds drain into seawater and produce
freshwater lenses that affect the ocean circulation (Eicken et al., 1994).
Snow is also an important feature for the estimation of ice thickness by satellite altimetry.
Recent studies have demonstrated the potential of radar altimetry to monitor the height
of sea ice above sea level (see figure 6.1), generally referenced as sea ice freeboard height
(hfi) (Laxon et al., 2003 ; Giles et al., 2008). By assuming hydrostatic equilibrium between
seawater, sea ice and snow cover, ice thickness can be retrieved from sea ice freeboard height.
However, the transformation for deriving ice thickness from freeboard height is very sensitive
to snow (among other parameters) and it leads to strong uncertainties in sea ice thickness
estimates ranging from 10 to 25 cm (Ricker et al., 2014 ; Zygmuntowska et al., 2014).
In addition to its load over sea ice, snow plays an important role in the retrieval of freeboard
using radar altimetry. It is generally assumed that the primary radar echo return at Ku-band
originates from the snow/ice interface for sea ice covered with dry and fresh (recently fallen)
snow (Beaven, 1995). However, the dry and fresh snow situation does not represent the
actual characteristics of snow on Arctic sea ice. Indeed, recent studies demonstrate that the
presence of a snowpack on sea ice shifts the radar return echo towards the air/snow interface
which leads to an overestimation of the position of sea ice by a few centimeters (Willatt
et al., 2011 ; Connor et al., 2009 ; Kwok, 2014 ; Ricker et al., 2015). As a result, freeboard
estimates at Ku-band frequency are likely to be overestimated, in particular for thick snow
cover (Kwok et Cunningham, 2015 ; Ricker et al., 2015).
Laser altimetry can also be used to retrieve sea ice thickness from the total freeboard height
(hf ) (Kwok et Rothrock, 2009). The hydrostatic equation used to convert total freeboard
height to sea ice thickness contains an additional term to account for the transformation
of total freeboard to sea ice freeboard. Hence, knowledge of snow depth is even more of a
prerequisite for the retrieval of sea ice thickness from laser altimetry.
Snow is therefore a key parameter to our understanding of Arctic sea ice. Unfortunately,
snow on sea ice is poorly monitored and previous studies have used a past climatology of
snow depth (Warren et al., 1999, hereafter W99) to convert sea ice freeboard height into
sea ice thickness (Laxon et al., 2003 ; Giles et al., 2008). Recent studies have shown that
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Figure 6.1 – Schematic showing freeboard height (hf), ice freeboard (hfi), snow depth (hsnow)
and ice thickness
the W99 climatology is obsolete in certain regions of the Arctic Ocean (Kurtz et Farrell,
2011 ; Webster et al., 2014 ; Kern et al., 2015) compared the W99 climatology with the
Operation IceBridge data and in situ buoy measurements. They observed a snow depth diffe-
rence of 37% in the Western Arctic and 56% in the Beaufort and Chukchi Seas. The decrease
of snow depth over the Arctic sea ice was found to be related to the decrease of Multi Year Ice
(MYI) fraction. Snowfall occurs mostly during the September-December time period (War-
ren et al., 1999 ; Sturm et al., 2002 ; Webster et al., 2014) while seasonal sea ice is not
yet constituted. Consequently, early snowfall is lost in the ocean and does not contribute to
the build-up of the snowpack over seasonal sea ice. This phenomenon is a key element since
the W99 climatology was mainly built with snow data recorded over areas of MYI that have
been recently replaced by FYI. Considering these results and based on Operation IceBridge
snow depth measurements, recent studies have proposed empirical modifications of the W99
climatology to convert freeboard height to sea ice thickness. Although long term variations of
snow depth have considerably improved the retrieval of sea ice thickness, there is still a need
to monitor inter-annual variations in snow depth (Warren et al., 1999) in order to improve
sea ice thickness time series.
In this context, satellite observations is a viable tool for monitoring snow cover at a basin-
scale. One approach to satellite snow depth retrieval is based on the use of passive microwave
data. Markus et Cavalieri, 1998 used the spectral gradient ratio of the 19.3 and 37 GHz
vertical polarization channels of SSM/I radiometer to estimate snow depth on sea ice. Later,
the algorithm was modified and applied to data from the AMSR-E mission (18.7 and 36.5
GHz) (Markus et al., 2006). Comparison of AMSR-E retrieved snow depth with in situ
measurements shows a good agreement (RMSE = 0.07 m) for smooth first year ice with thin
(<20 cm) snow cover but the algorithm does not provide snow depth over rough sea ice and,
therefore still needs to be further developed (Markus et al., 2006 ; Brucker et Markus,
2013).
A recent study succeeded estimating snow depth on both MYI and FYI based on the
Soil Moisture Ocean Salinity (SMOS) satellite launched in 2009 (Maaß et al., 2013). This
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method permits to estimate thermal insulation related to the presence of snow and to convert
the latter parameter to snow depth through thermodynamic principles. The SMOS snow
depth retrieval has been found to be in good spatial agreement (RMSE = 0.1 cm) with the
Operation IceBridge snow depth data for thicknesses up to 35 cm (Webster et al., 2014).
However, for deeper snow, there is a lack of agreement between the SMOS and OIB snow
datasets (see figure 8 in Maaß et al., 2013). Unfortunately, the SMOS snow depth product
is not yet distributed to our knowledge and could not be used in the present study.
Since 2009, the Operation IceBridge airborne missions have been monitoring, among other
parameters, snow depth in the Western and Central Arctic using the University of Kansas
snow radar (Koenig et al., 2010). The retrieval of snow depth consists of detecting both
air/snow and snow/ice interfaces within the radar signal and estimating the spatial distance
between the two interfaces (Kurtz et al., 2013). The Operation IceBridge snow radar pro-
duct has been assessed through comparison with in situ measurements (Kurtz et al., 2013 ;
Webster et al., 2014 ; Newman et al., 2014 ; Holt et al., 2015). However, recent studies
have shown that Operation IceBridge snow radar processing underestimates thick snow depth
due to the presence of radar side lobes echoes in the snow radar data (Kwok et Haas, 2015).
This effect is important at the local scale, but not as critical for regional estimates of OIB
snow depth due to compensation of the accumulated errors (Newman et al., 2014 ; Kwok
et Haas, 2015). New methods have recently been implemented to improve the retrieval of
Operation IceBridge snow depth. They provide better results over both thin and thick snow
cover (Newman et al., 2014 ; Holt et al., 2015). However, more work is still necessary to
improve the retrieval of snow depth over MYI and ridged ice (Newman et al., 2014).
In this study, we propose a new approach based on the use of SARAL/AltiKa and CryoSat-
2 radar altimeters to produce pan-Arctic snow depth estimates. In section 6.2.4, we analyze
the behavior of the Ku and Ka-band radar signals into the snowpack through a theoretical
model and demonstrate the potential of using a combination of radar altimeters to monitor
snow depth over Arctic sea ice. All datasets used in this study are then described in section
6.2.5. In section 6.2.6, we analyze uncertainties on sea ice surface position related to the
crossover methodology and we show that observations located at crossover locations between
SARAL/AltiKa and CryoSat-2 can be used to retrieve snow depth. We then compare our
snow depth estimates with airborne and buoys snow depth measurements (section 6.2.7).
6.2.4 Theoretical analysis of the penetration depth at Ku and Ka-band
frequencies
As compared to Ku-band, the scattering coefficient at Ka-band is 55 times larger and vo-
lume scattering clearly dominates surface scattering (Rémy et al., 1999). Recent studies have
shown disagreements regarding the penetration depth of AltiKa radar altimeter over Arctic
sea ice. Maheshwari et al., 2015 ; Armitage et Ridout, 2015 both estimated sea-ice free-
board with AltiKa but have drawn different conclusions. Armitage et Ridout, 2015 found
that the AltiKa radar signal penetrates less than 50% of the snowpack while Maheshwari
et al., 2015 conclude that the Ka-band signal fully penetrates the snowpack, similarly to the
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Ku-band radar altimeters. The large discrepancy between the two conclusions is likely due
to the methodology employed to retrieve sea ice freeboard with radar altimetry : in both
studies, the authors use two retracking algorithms (after Laxon et al., 2003) to overcome the
difference of specularity between specular leads and diffuse ice floes. However, the use of dif-
ferent retrackers introduces biases in the retrieval of surface position over snow covered sea ice
and therefore in the estimation of freeboard height (Kwok, 2014). The radar penetration at
Ka-band frequency over snow covered Arctic sea ice requires hence to be further investigated.
To study the impact of Arctic snow cover on radar altimetry, we use an approach ba-
sed on the extinction coefficient of the radar signal. It is important here to distinguish the
extinction-based penetration depth and radar penetration depth. The extinction-based pene-
tration depth can be determined by computing the inverse of the extinction coefficient while
the radar penetration is the difference between the position of the air/snow interface and
the surface position as given by the retracking of waveform echoes. The extinction-based pe-
netration depth is a simplified model that neglects other processes involved such as surface
scattering and layering effects. Kwok, 2014 show that surface scattering at the air/snow in-
terface and layering effects shift up the main scattering horizon of the retracked radar signal.
The extinction-based model is therefore likely to overestimate the actual penetration depth
of the radar signal as it does not take into account the latter effects. While the extinction-
based model is too simplified to provide accurate estimates of radar penetration depth, it
can on the other hand be used to provide estimates of the maximum values of penetration
depth. Consequently, we aim to analyze the impact of snow grain size on the maximum radar
penetration depth at Ku and Ka-band frequencies.
The extinction coefficient of the radar signal (ke) in the snowpack can be expressed as the
sum of the scattering coefficient (ks) and the absorption coefficient (ka) :
ke = ka + ks (6.1)
In Mätzler (1998), the scattering coefficient is given by :
ks =
3.(2π/λ)4
32
.(
4r
3
.(1− ν))3.ν.(1− ν).| 2ǫ
′ − 1
2ǫ′ + ǫ′i
|2 (6.2)
where r is the snow grain size, λ is the radar wavelength, ǫ′ and ǫ′i are respectively the
dielectric constants of snow and ice. As suggested by equation (6.2), the scattering coefficient
highly depends on the radar wavelength and is much stronger for radar operating at higher
frequencies.
The absorption coefficient (Mätzler, 1998) can be expressed as :
ka =
(2πλ)ǫ′′√
ǫ′
(6.3)
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where ǫ’ and ǫ” are the real and imaginary parts of the dielectric constant of snow. The
dielectric constants (real and imaginary parts) of snow and ice can be computed from the
temperature and density of snow (Tiuri et al., 1984 ; Matsuoka et al., 1996).
As discussed above, we define the penetration depth as the inverse of the extinction coefficient :
Penetrationdepth =
1
ke
(6.4)
Based on the above theoretical background, we simulate the penetration depth of the
radar signal into the snowpack at Ku and Ka-band frequencies for different values of snow
grain size. Penetration depth is computed for a large range of temperatures (-40◦C to -5◦C)
and snow densities (150 kg.m3 to 400 kg.m−3) as snow conditions in the Arctic can vary
highly in time and space. Results are presented in figure 6.2. The upper (lower) line given for
each frequency shows the high (low)-limit of penetration depth for the corresponding ranges
of temperatures and densities. The upper curves are obtained for a density of 150 kg.m−3
and temperature of -40◦C while the lower curves correspond to a density of 400 kg.m−3
and temperature of -5◦C. At Ka-band frequency, the maximum penetration depth quickly
decreases down to 0.05 m for 2 mm snow grains while it is less than 0.02 m for snow grains
of 3 mm. The maximum penetration at Ku-band frequency decreases more slowly than at
Ka-band frequency but still drops to 0.05 m for 8 mm snow grains. Note that temperature
and density variations have a much stronger impact at Ku-band frequency. This difference
of behavior between the two frequencies shows that the extinction at Ka-band frequency is
almost entirely driven by scattering effects while the absorption also plays an important role
at Ku-band frequency.
To interpret these theoretical results, measurements of snow grain size obtained during
previous field campaigns can be contrasted. Results from the Surface Heat Budget of the
Arctic Ocean (SHEBA) and AMSR-Ice03 Campaigns (Sturm et al., 2002 ; Sturm et al.,
2006) show that the snowpack is mostly composed of two basic types of snow during the
November-April period : a) the wind slab, a fine grain type of snow (0.3 – 3 mm) that forms
during snow storms and b) the depth hoar (3 – 8 mm) that is produced by strong temperature
gradients. Furthermore, measurements of snow grain growth made during winter 1986-87
(see figure 5 in Sturm et Benson, 1997) show that the fine wind slab snow grains quickly
grow into 2–5 mm snow grains within 1-3 weeks due to gravity settlement and temperature
variations. According to the theoretical approach and previous field measurements, the radar
signal at Ku-band frequency penetrates relatively deep (0.6 m) into the wind slab layer and
depth hoar crystals. However, for very large hoar crystals (8 mm), the Ku-band maximum
radar penetration drops to only 0.05 m. This result show that the retrieval of the snow/ice
interface position at Ku-band frequency is likely to be overestimated by a few centimeters in
conditions of highly metamorphosed snow as shown in Connor et al., 2009 and Willatt
et al., 2011. At Ka-band frequency, the radar signal is strongly impacted by the presence of
the snowpack. Although the Ka-band radar signal might penetrate through recently fallen
fine snow grains located at the top of the snowpack, the presence of grains larger than 2 mm
limits the penetration of the radar signal to less than 0.05 m and prevents the radar signal
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to penetrate deep into the snowpack. As most of the snowfall occurs during the September-
December period, the potential shallow penetration of the radar signal at Ka-band frequency
should be less significant during the rest of the winter growth season. In addition and as
discussed above, the extinction-based penetration depth gives an upper estimate of the radar
penetration depth and the actual main scattering horizon is likely to be even closer to the
air/snow interface. Hence, the main scattering horizon at Ka-band frequency should be located
close to the air/snow interface while the penetration depth at Ku-band frequency should be
found near the snow/ice interface. Consequently, the difference between the retracked surface
position of AltiKa and CryoSat-2 can be considered as a proxy of snow depth. Based on this
result, we aim to assess the synergy of AltiKa and CryoSat-2 to provide monthly pan-arctic
snow depth estimates.
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Figure 6.2 – Penetration depth (meters) as a function of snow grain size at Ka-band (red)
and Ku-band (blue) frequencies. The two lines at each frequency represent the minimum and
maximum penetration depth for different densities and air temperatures. We also represent
the corresponding size distribution of wind slab grains and depth hoar crystal according to
field observations.
6.2.5 Data
6.2.5.1 SARAL/AltiKa
The satellite mission SARAL/AltiKa (hereafter referred as AltiKa) was launched in March
2013 (Verron et al., 2015) by the Centre National d’Etudes Spatiales (CNES) and the Indian
Space Research Organization (ISRO). AltiKa has the same 35 days repeat orbit as the ERS-
1, 2 and ENVISAT missions but operates at Ka-band frequency (35.75GHz) with an along
track sampling of 170 m. The relatively small pulse-limited footprint and beamwidth (1.4 km
and 0.6◦) of AltiKa in contrast to Ku-band altimeters (1.7 km and 1.3◦) should decrease the
contamination from bright off nadir reflection. Furthermore, the relatively large bandwidth of
AltiKa allows a better vertical range sampling (∼31 cm) than for Ku-band radar altimeters
( 47 cm) which should strongly improve the determination of range.
121
Chapitre 6. Mesure de l’épaisseur de neige à la surface de la banquise par
altimétrie spatiale
The level 2 data product used in this study was obtained from AVISO. In this product,
different algorithms of waveform retracking are available. The presence of both rough and
smooth ice surfaces within the altimeter footprint leads to difficulties in the interpretation of
the temporal distribution of the radar echo. Therefore, the Brown model retracking algorithms
such as Ocean (Brown, 1977) and Ice-2 (Legresy et al., 2005) are less performant over sea-
ice. Furthermore, the speckle noise due to random fluctuations in the incoherent radar echoes
and off nadir reflections can lead to strong errors in the use of threshold retrackers (Pea-
cock et Laxon, 2004). For these reasons, we use Ice-1, an Offset Center Of Gravity (OCOG)
based retracker (Wingham et al., 1986) that estimates the center of gravity, amplitude and
width of a rectangular box for each waveform and retracks the epoch position corresponding
to 30% of the box amplitude (Bamber, 1994). Environmental and geophysical corrections of
the altimeter range measurements relevant to the study regions have been applied. These cor-
rections include ionospheric (GIM, NASA/JPL), dry and wet tropospheric (European Centre
for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF)), solid Earth tide (Cartwright et Ed-
den, 1973), ocean tide (FES2012, AVISO), pole tides (Wahr, 1985), high (< 3 days) and low
frequencies (∼10 days) wind effect (MOG2D, AVISO) and barometer tide (ECMWF).
6.2.5.2 CryoSat-2
Launched in April 2010 by the European Spatial Agency (ESA), CryoSat-2 carries a Ku-
band Synthetic Aperture Interferometric Radar Altimeter (SIRAL) and provides coverage of
the Arctic up to 88◦N (Wingham et al., 2006). CryoSat-2 has been used since 2010 to estimate
sea-ice freeboard and thickness in the Arctic Ocean (Laxon et al., 2013 ; Ricker et al., 2014 ;
Kurtz et al., 2014 ; Kwok et Cunningham, 2015). The repeat 369 days cycle of CryoSat-2
(http ://emits.sso.esa.int/emits-doc/ESRIN/7158/CryoSat-PHB-17apr2012.pdf) offers cove-
rage of the Arctic up to 88◦N with an along track sampling of 300 m. The pulse-limited
footprint and beamwidth characteristics of CryoSat-2 (1.65 km and 1.19◦) are similar to pre-
vious altimeters operating at Ku-band frequency. Up to 81.5◦N (maximum extent of SARAL
coverage), CryoSat-2 operates mostly in SAR-mode (Raney, 1998) except for regions located
between 110◦E-140◦E and north of 80◦N where it operates in SARIn-mode until October
2014 (Wingham et al., 1986). For regions where CryoSat-2 operates in SARIn-mode, we use
the ESA Baseline-B processing version. Regarding the region where CryoSat-2 operates in
SAR-mode, we use CNES’s CPPv14 product that gives access to Pseudo Low Resolution
Mode (PLRM) data. While operating in Doppler-SAR mode, the CryoSat-2 radar altimeter
emits pulses at a frequency about 10 times higher than in the conventional LRM mode but
with periods of ‘silence’ to receive back the burst of echoes. The PLRM mode (also known as
‘reduced-SAR’ or rdSAR) consists in decimating the echoes of the SAR-mode to retrieve the
de-correlated echoes of the LRM mode. In order to reduce the natural noise of the echoes,
a LRM waveform is obtained by averaging the uncorrelated echoes received during about 50
ms. Because of the periods of ‘silence’ of the SAR mode, only 1/3rd of echoes are obtained
in LRM mode, aiming to a noise 1.7 higher than for conventional LRM altimetry (Boy et
al., 2017). This processing version permits to compare CryoSat-2 and AltiKa within similar
instrument mode (LRM) and retracking algorithm (Ice-1). Note that the parameterization of
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the Ice-1 retracker used to retrieve CryoSat-2 range is identical to AltiKa’s.
6.2.5.3 Ancillary data
Daily sea ice concentrations and sea ice type gridded fields are taken from the Ocean and
Sea Ice Satellite Application Facilities (OSI SAF, http ://osisaf.met.no/docs/). Data are given
at a resolution of 10 km and on a daily basis. We use the ice concentration data to remove
areas where sea ice concentration is below 90% to be in agreement with sea ice freeboard
products. Regarding the ice type product, we do not apply any supplementary algorithm
since flags of “First Year Ice” and “Multi Year Ice” are already provided. Consequently, we
define the MYI edge as the limits between the two latter flags.
We also make use of the OSI SAF 30 days sea ice drift datasets provided at a resolution of 62.5
km × 62.5 km to interpret the variations of snow depth from November to April 2013/2014.
Twice-daily 2m air temperatures are provided by the European Centre for Medium-Range
Weather Forecasts (ECMWF) at a 0.5◦ × 0.5◦ resolution (http ://apps.ecmwf.int) and are
used to remove periods of potential snow melt.
For the period since 2012, the standard Operation Ice Bridge snow depth product is not yet
available and thus, the quick look product is used instead (https ://nsidc.org/data/icebridge).
Based on in situ data, the RMSE associated with the IceBridge quicklook product is about
5-6 cm (Kurtz et Farrell, 2011 ; Webster et al., 2014 ; Newman et al., 2014). To perform
a comparison with our spaceborne snow depth estimates, we selected 5 winter/early spring
campaigns during 2013 (21st-27th March), 14 during 2014 (12th March-3rd April) and 9
during 2015 (19th March-3rd April). Snow depth determined along flight lines are shown in
figure 6.3.
The Cold Regions Research and Engineering Laboratory’s Ice Mass Balance (IMB) buoy data
(http ://imb.erdc.dren.mil/buoysum.htm) were also used for comparison with our results. The
buoys are equipped of, among other instruments, acoustic rangefinder sounders that measure
the position of the snow surface with a precision better than 1 cm. The snow range is then
referenced to the initial sea ice surface position to retrieve snow depth (Perovich et al.,
2014). In the present study, we use the buoys 2013G and 2014F buoy (see figure 6.8) that
provide snow depth in the Beaufort Sea respectively during the 2013/2014 and 2014/2015 sea
ice growth seasons.
6.2.6 Methodology
Due to the difference of penetration depth at Ka and Ku-band frequencies, the “Altime-
tric Snow Depth” (ASD) estimation consists in calculating the difference of surface position
between the two satellites at crossover positions. Cryosat-2/AltiKa crossovers are defined as
the position where Cryosat-2 and AltiKa cross the same ground position. In section 6.2.6.3 we
also use Cryosat-2/Cryosat-2 and AltiKa/AltiKa crossovers. In that case, the crossovers are
defined as the position where each satellite crosses its own ground position. Considering the
sample rate of each radar altimeter, the maximum distance between two observations at cros-
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Figure 6.3 – Snow depth maps of Operation Ice Bridge quicklook product obtained during
spring campaigns in 2013, 2014 and 2015.
sover location is 300 m, 130 m and 220 m respectively for Cryosat-2/Cryosat-2, AltiKa/AltiKa
and Cryosat-2/AltiKa. In the following sections, we analyze potential biases related to the
combination of two radar altimeters and describe the methodology employed to create ASD
snow depth maps from single crossover observations.
6.2.6.1 Potential inter-mission biase
From Ku to Ka-band frequency, the atmosphere impacts the radar altimeters in different
ways. First of all, the Ka-band is much less sensitive to ionospheric effects when compared to
the Ku-band frequency and the corresponding correction becomes negligible (Verron et al.,
2015). In addition, the Ka-band radar signal is more impacted by atmospheric water vapor
relative to the Ku-band frequency (Tournadre et al., 2009). However, the signal attenua-
tion due to cloud cover was found to be negligible over Arctic sea ice (Zakharova et al.,
2015). Regarding the dry tropospheric correction, we noticed missing values in the Baseline-B
product that we had to replace. In addition to atmospheric effects, the altimetric products
provide altitude data with different reference ellipsoids : The TOPEX/Poseidon reference el-
lipsoid is used for AltiKa while the WGS 84 reference ellipsoid is used for CRYOSAT-2. Such
difference between the datasets leads to a bias larger than 70 cm at high latitudes and must
be taken in account to enable an accurate comparison of altimeter ranges.
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6.2.6.2 Time interval between crossover observations
The time interval between the passes of the two different altimeters (∆tc2/al) is chosen as
the minimum interval of time that enables a full coverage of the Arctic Ocean up to 81.5◦N.
The full coverage is needed to obtain a pan-Arctic representation of snow depth and to enable
the conversion of freeboard height to sea ice thickness for all Arctic regions. Figure 6.4 shows
the monthly average number of CryoSat-2/AltiKa crossover observations per 1◦ × 1◦ cell for
different values of |∆tc2/al| computed for the November 2013 - April 2014 period and after
removing leads observations (see section 6.2.6.3). 1-day crossover observations (figure 6.4-a)
are limited to a thin band north of 75◦N and do not allow a full pan-arctic monitoring. The
density of observations increases for 2-days crossovers but the southern parts of the Beaufort,
Chukchi and East Siberian seas are missed. For 3-day crossovers, the entire Arctic domain
up to 81.5◦N is covered and the number of observations increases from 1-2 observations per
month in the southern part of the Arctic basin to about 30 observations per month at 81◦N.
Following these results, the surface position difference at crossover positions will be estimated
for |∆tc2/al| < 3 days and will be referred as “3-day crossovers”.
Figure 6.4 – Gridded monthly number of crossover observations per 1◦×1◦ cells and projected
onto a 0.5◦ × 0.5◦ grid with a Gaussian filter for November 2013 - April 2014 for < 1 days
(a), 2 days (b), 3 days (c) after removing open ocean and lead observations and computed for
the November 2013 – April 2015 period.
6.2.6.3 Analysis of bias and noise related to crossover methodology
The validity of the crossover methodology requires first that the sea surface height be
entirely corrected from all ocean variability between the passes of the altimeters. Sea surface
height variations are caused by load tide, solid earth tide, ocean tide, barometer tide and
wind effect. The magnitude of load and solid-earth tides corrections in the Arctic Ocean is
typically less than 10 cm and is known with an uncertainty of less than 1 cm (Cudlip et
Milnes, 1994). The magnitude of the ocean tide correction is much larger with amplitudes
reaching 50 cm in some parts of the Arctic basin. Unfortunately, tide gauges are only available
close to the coast and the uncertainty of current tide models in the deep Arctic Ocean have
been poorly studied. Unlike ocean tides, the atmospheric pressure effect on ocean height is
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impacted by the presence of sea ice (Kowalik et Proshutinsky, 1994 ; Kwok et al., 2006).
Generally, on open ocean water, a 1 hPa increase in atmospheric pressure depresses the sea
surface by about 1 cm (Wunsch et Stammer, 1997). In their study, Kwok et al., 2006
found a regression coefficient of -1.12 cm/hPa on ice-covered ocean instead of -1 cm/hPa on
seawater. In the present study, we use the -1.12 cm/hPa value to account for atmospheric
pressure variations.
The crossover methodology is also strongly impacted by sea ice transport. Average sea ice
drift varies from 12 to 15 km/3-day (Spreen et al., 2011). It is therefore likely that sea ice
properties strongly vary between the passes of the two satellites. This phenomenon is a key
element since variations of freeboard height, roughness and snow depth between the passes
of the satellites can introduce large errors in the snow depth retrieval.
Finally, the crossover methodology is likely to be impacted by instrumental errors. In parti-
cular, errors arising from the random fluctuations of the incoherent radar echoes, generally
referenced as speckle noise, can bias the retracking of radar waveforms by several centimeters
(Elachi, 1988) and should be considered in the uncertainty budget.
By taking into account the uncertainties related to sea level changes, sea ice drift and ins-
trumental errors (ǫ), the difference of surface position between the passes of the two radar
altimeters (∆Hc2/al) at crossover positions can be expressed as follows :
∆Hc2/al = S2c2/al + ǫ (6.5)
where S2c2/al represents the retrieved snow depth. Considering the variations of the ice
surface position ǫ between the two satellites overpasses, we use a large scale spatial filter to
reduce uncertainties arising from sea ice drift, sea surface variations and instrumental errors.
Equation (6.5) can therefore be re-written as follows :
S2fc2/al + δ = F (∆Hc2/al) = F (S2c2/al + ǫ) (6.6)
where S2fc2/al is the filtered retrieved snow depth, F is a spatial filter function that we
define further down and δ is the residual uncertainty. According to equation (6.6), the crossover
methodology should be valid for negligible values of residual uncertainty. To analyze the
residual uncertainty related to the 3-day crossovers methodology, single-altimeter crossovers
can be considered. Indeed, for single-altimeter crossovers, the term related to snow depth
vanishes and equation (6.6) can be re-written as follows :
δ = ∆Hx/x (6.7)
where ∆Hx/x is the difference of surface position at crossover location for a single altime-
ter. Pan-Arctic estimations of residual uncertainty can therefore be obtained by computing
maps of surface position difference at crossover locations for a single radar altimeter. The
first step consists in calculating AltiKa/AltiKa and CryoSat-2/CryoSat-2 crossover surface
position differences (∆Hal/al and ∆HC2/C2) with a respective maximum time interval of 3
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days. Unfortunately, the high latitude orbit of CryoSat-2 does not allow the retrieval of a
sufficient number of 3-day crossovers below 82◦N and maps of residual uncertainty can only
be obtained for latitudes ranging from 82◦N to 88◦N. Once the crossover observations are
obtained, we produce a 0.5◦ × 0.5◦ monthly field of δ by using a weighted average for each
grid cell. The weight (w) we use is a Gaussian kernel defined as follows :
w = exp(−R
2
D2
) (6.8)
where R is the distance of the crossover observation to the center of the grid and D is
the Gaussian width. In the present study, D is set to 100 km so there are at least 5 crossover
observations for each grid cell, which limits the impact of artifacts arising from strongly biased
observations. The gridded maps of residual uncertainty estimated for AltiKa and CryoSat-2
from November 2013 – April 2014 are shown in figure 6.5. The relatively low magnitudes of δ
(< 3 cm) can be seen for the whole sea ice growth season and for both altimeters. This result
is of first importance as it demonstrates that the use of the crossover methodology drives a
maximum error of only ±3 cm. The magnitude of the uncertainty is relatively similar from
AltiKa and Cryosat-2. This result is quite surprising as the air/snow interface is relatively flat
and homogeneous when compared to the rough snow/ice interface. One explanation to this
result could be found in the large footprints of the radar altimeters that smooth small scale
features and limit the impact of sea ice roughness. For AltiKa/AltiKa crossovers, the largest
magnitudes of surface position difference are found in the southern part of the Arctic Basin. In
the Bering Strait and Baffin Bay regions, magnitudes of δ are most of the time larger than 2 cm
which indicates that the snow depth retrieval is likely to be biased in these areas. We assume
that the higher magnitudes of residual uncertainty are located at low latitudes because of the
lower density of crossover observations available for the spatial filtering. In addition, larger
rates of ice drift at lower latitudes and bands of MYI mixed in FYI could also be responsible
for the larger residual uncertainties in these areas. Regarding the CryoSat-2/CryoSat-2 3-day
crossovers, one can see a persistent pattern of high δ to the north of Fram Strait. We assume
that these large magnitudes of are driven by the strong drift activity observed in this region
(Kwok, 2004).
In conclusion of this section, we showed that uncertainties in the crossover methodology
arising from sea level variability, sea ice drift and instrumental errors do not exceed ±3 cm.
Consequently, the analysis of the surface position difference at CryoSat-2/AltiKa crossover
positions should enable the retrieval of large scale snow depth with a relatively high accuracy.
6.2.6.4 Corrections and filtering of the radar altimeters signal
Most studies derive freeboard height from clear ice floe signal and remove open water
observations. To be consistent with existing sea ice freeboard datasets and to enable the
retrieval of ice thickness, we only apply ASD when sea ice concentration, given by OSI SAF
concentration product, is larger than 90%. In addition, we apply the methodology discussed
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in (Zakharova et al., 2015) for AltiKa and Laxon et al., 2013 for CryoSat-2 to remove
openings related to leads. Furthermore, to avoid biases due to snowmelt, we do not consider
periods with air temperatures warmer than -5◦C.
To account for the change of velocity of the Ku-band radar signal in the snowpack, we apply
a correction based on the relation between snow density and the dielectric constant given by
Tiuri et al., 1984 as used in Kwok et Cunningham, 2015. For this purpose, we use the
monthly average snow density provided in the W99 climatology and a first estimate of snow
depth based on the difference of height at Ka and Ku-band frequencies. During winter, the
average snow density varies by less than 50 kg.m−3 and the corresponding uncertainty on the
radar wave speed correction due to the accuracy of the W99 climatology is in the order of one
centimeter. Note that we do not apply a similar correction for the Ka-band frequency since the
scattering horizon is assumed close to the air/snow interface. As discussed above, an important
step of the ASD methodology consists in using a large scale filter to reduce uncertainty arising
from ice drift, sea level variability and instrumental errors. For this purpose, we use the same
weighted average than described in section 6.2.6.3 to produce monthly gridded maps of ASD
snow depth at a resolution of 0.5◦ × 0.5◦.
6.2.7 Results
6.2.7.1 Spatial variability
Monthly ASD snow depth maps for the November 2013 – April 2014 period are presented
in figure 6.6 with corresponding Multi Year Ice contours taken from OSI SAF sea ice type
product. What can clearly be seen is the relatively thick snow depth over MYI areas as already
shown in recent studies (Kurtz et al., 2013 ; Webster et al., 2014). In October (not shown
here), ASD observations are restricted to the Beaufort Sea and display values of snow depth
thinner than 10 cm. From November to January, ASD snow depth quickly increases over MYI
where values reach more than 30 cm north of the Canadian Archipelagos. This result demons-
trates the strong impact of autumn snowfall on the snowpack build up (Sturm et al., 2002 ;
Warren et al., 1999). From January to March 2014, ASD snow depth anomalously decreases
in the Beaufort Sea. The presence of thick ASD snow patterns in February, March and April
in the Beaufort and Chukchi seas and the shrinking of the large snow depth pattern located
north of the Canadian Archipelago suggest the transport of sea ice and thus the transport of
snow cover. To better understand this phenomenon, we also plot the corresponding OSI SAF
monthly sea ice drift. From January, the ice motion field in the Beaufort Sea clearly shows a
strong westward displacement of sea ice reaching 300 km/month in the southern part of the
Beaufort Gyre and seems to validate the above hypothesis. Sea ice drift is also a source of
lead openings that can act as sinks for snow and could also explain the decrease of ASD snow
depth in this region.
Unlike for the Beaufort Sea, the accumulation cycle of ASD snow depth in the Chukchi
and East Siberian seas reach its near maximum depth in March (15-20 cm). In the Laptev
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Sea, ASD snow depth is thinner (<10 cm) than in the rest of the Arctic. Unfortunately, we
do not have corresponding measurements of snow depth in this region for the period of study
and can only refer to past in situ observations. Snow depth measurements made during the
Sever campaigns in the 1980’s (mid-March to early May) showed that snow depth over FYI
in the Laptev Sea ranges between 5 cm for ice thinner than 1.60 m and 8 cm for ice thicker
than 1.60 m (Romanov, 1995). Although the period of measurements is not the same, the
low values observed during the Sever expeditions are similar to ASD snow depth results. In
the south of the Laptev Sea, ASD displays a relatively thick snow cover (20 cm in April) all
along the Siberian coast. This large pattern matches the presence of the fast ice on which
snow accumulates during the entire freezing season. East of Greenland, ASD snow depth is
highly variable in time and space. As suggested by the MYI contour, these observations are
located in an area of mixed FYI and MYI coverage that drift from the Arctic Ocean toward
the Atlantic Ocean. The ice passing through Fram Strait originates from the whole Arctic
region and is likely to carry very heterogeneous snow cover distribution and could explain the
observed variability in ASD snow depth.
In the Kara Sea and Baffin Bay, ASD displays very thin values of snow depth. However,
these regions are close to the open ocean and the relatively frequent overpasses of low pressure
system should drive a strong snow accumulation. We believe that the low values of ASD snow
depth in these regions might be related to low penetration depth of the Ku-band radar signal
caused by transport of moisture from the Atlantic Ocean. Another explanation to these low
values could be the presence of flooded sea ice caused by large snow loading. Collocated in
situ observations would help to better understand the behavior of the radar signal over these
specific surfaces.
6.2.7.2 Comparison of ASD with Operation IceBridge snow depth
To assess the capability of the multi-satellite methodology to provide pan-Arctic snow
depth estimates we compare ASD snow depth to data obtained during the last three Operation
IceBridge spring campaigns. We first produce gridded monthly maps of ASD snow depth for
March 2013, 2014 and 2015 by using the filtering method presented in section 4. We then
compute OIB snow depth maps with the same filtering and plot ASD versus corresponding
OIB observations. Results for the period of study are presented in figure 6.7-a.
The comparison with OIB shows a fairly linear relationship with a RMSE varying from
4.1 cm to 5.4 cm (see table 6.1). Average and median values of ASD and OIB agree within
the centimeter during the period of comparison. Note that the inter-annual variability shown
in table 6.1 is partly related to the year-to-year variations of OIB airborne coverage (see
figure 6.3). For OIB snow depth thicker than 30 cm, there is no longer an agreement between
the two datasets. We believe that this discrepancy could be due to an upward shift of the
scattering horizon at Ku-band frequency due to surface scattering effects at the air/snow
interface (Kwok, 2014 ; Ricker et al., 2015) and/or to a decrease of penetration depth due
to metamorphosed snow grains. This result suggests that the freeboard height and sea ice
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Figure 6.6 – Spatial monthly maps of snow depth obtained with a 150 km Gaussian filter
and projected on a 0.5◦ × 0.5◦ grid for November 2013 - April 2014. The black solid line
shows position of Multi Year Ice edge from OSI SAF product. The corresponding OSI SAF
monthly sea ice drift is also shown (black arrows).
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ASD mean OIB mean ASD median OIB median RMSD
2013 11.3 cm 12.1 cm 10.3 cm 10.8 cm 4.1 cm
2014 17.9 cm 16.7 cm 15.8 cm 15.4 cm 5.0 cm
2015 19.5 cm 19.8 cm 19.1 cm 19.4 cm 5.4 cm
Table 6.1 – ASD and OIB snow depth mean, median and Root Mean Square Error (RMSE)
of snow depth estimated under OIB tracks during OIB spring campaigns 2013, 2014 and 2015.
thickness at Ku-band frequency would be overestimated in these regions of thick snow cover.
In figure 6.6, it is striking how thick ASD snow depth patterns are linked with ice type
areas. Figures 6.7-b/c show the Probability Distribution Function (PDF) of snow depth for
ASD and OIB analyzed separately over FYI (7-b) and MYI (7-c). On average and under OIB
tracks, the difference of snow depth between MYI and FYI is 10 cm for ASD and 9 cm for
OIB, which is in agreement with previous studies (Kurtz et Farrell, 2011). On FYI, ASD
and OIB agree on the upper limit of snow depth (< 25 cm) and display a high correspondence
in terms of distribution. Regarding MYI, the distribution of snow depth is fairly similar as
well except that ASD displays less thick snow than the OIB dataset. In particular, ASD does
not show snow thicker than 30-35 cm.
As most OIB flight lines are located in the Beaufort Sea, Canadian Archipelago and Central
Arctic areas, ASD snow depth can only be evaluated in this part of the Arctic Ocean. In
these regions, the comparison of three years of Operation IceBridge snow depth with ASD
demonstrates the potential of the ASD methodology to be used as a proxy for snow depth
retrieval. To extend the comparison of ASD with OIB and assess the potential of ASD to
provide pan-Arctic snow depth estimates, comprehensive airborne monitoring of snow depth
would be necessary.
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Figure 6.7 – a) Gridded ASD snow depth as a function of gridded OIB snow depth (over
OIB tracks only) for the three OIB spring campaigns 2013, 2014 and 2015. We also show
de regression line (red) and give the RMSE and correlation coefficient. b) and c) Probabi-
lity Distribution Function of snow depth values for ASD (full line) and OIB (dashed line)
respectively over FYI and MYI estimated with a bin size of 3 cm.
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6.2.7.3 Seasonal variability of snow depth over Arctic sea ice
In this section, we describe the seasonal behavior of ASD snow depth from October to
April. To be specific, we investigate seasonal variations within two areas located in the Beau-
fort Sea (figure 6.8-a). These areas have been chosen to match with the presence of the Ice
Mass Balance (IMB) buoys available during the period of study. The 2013G buoy, contained in
Area-1, is analyzed during the 2013/2014 sea ice growth season (figure 6.8-b) and the 2014F
buoy, contained in Area-2 is analyzed during the 2014/2015 sea ice growth season (figure
6.8-c). According to figure 6.4, uncertainties related to the crossover methodology are within
±1 cm in Area-1 and 2 which should permit the production of accurate time series. ASD
seasonal variations are obtained by computing twice-monthly maps of ASD snow depth with
the same procedure as described in section 6.2.6. Mean values are calculated from all gridded
data contained in each area. In order to produce comparable statistics, the buoys samples are
also processed twice-monthly with a one-month moving average window as for ASD.
One can expect many inconsistencies in combining Lagrangian (buoys) and Eulerian (ASD)
data for a robust point-by-point comparison of seasonal snow depth variability. Lagrangian
temporal variations of snow depth are mainly driven by snow deposition, transport of snow,
rain and melt while large-scale satellite observations are also impacted by sea ice dynamics.
In this context, the comparison of the datasets cannot display a perfect match but one can
expect to observe similar point-wise accumulation events.
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Figure 6.8 – a) Pathways of the 2013G (red) and 2014F (purple) Ice Mass Balance Buoys
and the corresponding Area-1 and 2 within which ASD and W99 seasonal variability are
calculated. Temporal variation of ASD (black), W99 (blue) and IMB in a) Area-1 and b)
Area-2 and the corresponding snow depth variability for the 2013G and 2014F buoys.
At the beginning of October 2013 (figure 6.8-b), ASD and the 2013G buoy display a snow
cover of 8 cm and 10 cm, respectively. From October to mid-January 2014, snow depth quickly
increases according to both datasets and reaches 23 and 25 cm. From then, ASD snow depth
decreases down to 10 cm between February and April. The IMB snow depth also displays
decrease events in February and April but only by 2 to 4 cm. The decrease at the buoy may
partly be explained by wind-blown snow. However, the discrepancy between the two datasets
and the magnitude of the thinning displayed by ASD indicate that ASD variations are driven
by other effects. In section 6.2.7.3, we show that the Eulerian decrease of ASD snow depth
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2013 2014 2015
FYI MYI FYI MYI FYI MYI
Q25 (%) 20.6 31.5 26.8 51.3 27.1 54.4
Median (%) 25.4 39.5 32.9 65.5 34.0 67.8
Q75 (%) 29.4 53.8 44.6 77.4 45.1 79.3
Mean (%) 25.9 43.3 36.2 65.5 36.6 68.0
Table 6.2 – Statistical parameters (first quartile, median, third quartile and arithmetic ave-
rage) of ratio (%) of ASD snow depth as compared to the W99 climatology for March 2013,
2014 and 2015 over FYI and MYI.
in this region is driven by a westward transport of sea ice that leads to a decrease in the
Eulerian observation of ASD snow depth.
In October 2014 (see figure 6.8-c), ASD snow cover is already 13 cm thick within Area-2 while
there is only 5 cm of snow at the location of the 2014F buoy. From October to December,
the accumulation is fairly identical between the two datasets. Further, the snow cover is quite
steady with an increase of less than 5 cm until March. Unlike the previous growth season,
ASD displays a fairly monotonous accumulation cycle with a maximum reached in March and
a good match with the IMB buoy dataset.
6.2.8 Discussion
The theoretical analysis of the penetration depth at Ka and Ku-band frequencies demons-
trates that the main return echo at Ku-band penetration should originate from a region close
to the snow/ice interface (section 6.2.4). At Ka-band frequency, the maximum penetration
depth should be smaller than 5 cm for snow grains larger than 2 mm. Many studies have
already demonstrated that the assumption of full penetration at Ku-band frequency might
be inaccurate for thick snow cover and strongly metamorphosed snow grains (Connor et al.,
2009 ; Willatt et al., 2011 ; Kwok, 2014 ; Ricker et al., 2015). At Ka-band frequency, si-
milar studies are yet missing. In situ experiments would therefore be useful to further analyze
the main scattering horizon at Ka-band frequency. In particular, penetration depth measu-
rements and an analysis of the behavior of the Ka-band radar signal into freshly fallen snow
would help to improve our understanding of radar altimeter measurements over Arctic sea
ice.
To convert freeboard height to sea ice thickness, recent studies have used an empirical
modification of the W99 climatology (Laxon et al., 2013 ; Kwok et Cunningham, 2015).
On MYI, snow depth is considered as unchanged and the W99 climatology is supposed to
still be valid. On FYI, the authors use a fraction value of the W99 climatology to account for
snow thinning observed in recent studies (Kurtz et al., 2013 ; Webster et al., 2014). Laxon
et al., 2013 and Kwok et Cunningham, 2015 respectively use a fractional equal to 0.5 and
0.7. The uncertainty on sea ice thickness retrieval related to this choice is of more than 10 cm
(Kwok et Cunningham, 2015). Following these studies, we evaluate the ratio (%) of ASD
snow depth as compared to the W99 climatology and give statistical parameters (see table
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6.2) for March 2013, 2014 and 2015. During the period of study, the average snow depth ratio
is always larger on MYI than on FYI by up to 30%. Over FYI, the average ratio is only at
25%-37% implying a loss of 63% to 75% (± 20%) during the 2013-2015 period as observed in
recent studies (Kurtz et al., 2013 ; Webster et al., 2014 ; Newman et al., 2014). On MYI,
the ratio is also relatively low with values ranging from 43% to 68% corresponding to a loss of
32% to 57% (±8%). Note that the uncertainties provided above are estimated according to the
error analysis of the crossover methodology and do not take into account potential penetration
biases. Furthermore, the different quartile values for FYI and MYI indicate a large spatial
variability and point out that the snow depth ratio does not only depend on sea ice type but
also on local scale phenomena. In addition to the spatial heterogeneity, one can observe a large
inter-annual variability of the ratio on both FYI and MYI. Such variability from one year to
another is likely to impact the retrieval of sea ice thickness from sea ice freeboard when using
a constant climatology of snow depth. Our results therefore suggest that the monitoring of
snow depth in parallel of the monitoring of sea ice thickness is necessary to obtain accurate
temporal series of sea ice thickness and volume.
6.2.9 Summary and conclusion
In this study, we analyzed the penetration depth of the Ku and Ka-band radar signals
through a theoretical model. Our results show that the penetration depth at Ka-band fre-
quency is limited to the upper part of the snowpack, and that at Ku-band frequency the
signal penetrates to a region close to the snow/ice interface. This theoretical result there-
fore suggest that the combination of radar altimeters operating at Ka and Ku-band radar
frequencies can be used to retrieve snow depth at pan-Arctic scale. The potential of using
a crossover methodology over drifting sea ice was investigated by analyzing surface position
at AltiKa/AltiKa and CryoSat-2/CryoSat-2 crossover locations. While single observations at
crossover positions are strongly impacted by sea ice dynamics and sea surface height varia-
tions, the spatial filtering of crossover surface position permits to obtain an unbiased set of
observations with an accuracy better than 3 cm.
The comparison of CryoSat-2/AltiKa-Retrieved (ASD) snow depth together with the Ope-
ration IceBridge snow radar data shows a good agreement with an average RMSE of about 5
cm. For relatively deep snow (>30 cm), ASD is found to underestimate depth. We attribute
this underestimation of thick snow cover to the impact of surface scattering at the air/snow
interface and/or to reduced penetration depth that would drive an overestimation of the sur-
face position at Ku-band frequency as discussed in recent publications (Willatt et al., 2011 ;
Kwok, 2014 ; Ricker et al., 2015). ASD snow depth was also compared to measurements
from two Ice Mass Balance (IMB) buoys. Both snow depth datasets agree on the rapid build-
up of the snowpack during the October-December period and a relatively low accumulation
for the rest of the sea ice growth season.
Unlike snow products based on passive microwave data, our methodology succeeded in the
estimation of snow depth on both Multi Year Ice and First Year Ice. The comparison of ASD
with the W99 climatology suggests that current snow depth has decreased both on MYI (32%
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to 57% ±20%) and FYI (63% to 75% ±8%) and that the W99 climatology is no longer valid
over current sea ice. The analysis of the ratio of ASD over the W99 climatology in March 2013,
2014 and 2015 displays high spatial and inter-annual variability. This variability implies that
the use of an empirical modification to the W99 climatology could lead to strong uncertainties
in the conversion of freeboard height to ice thickness, and therefore in the production of sea ice
thickness time series. In this context, the simultaneous use of SARAL-AltiKa and CryoSat-
2 altimeters to retrieve sea ice freeboard and corresponding snow depth could significantly
improve sea ice volume estimates at pan-Arctic scale up to 81.5◦N.
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6.3 Discussion et perspectives
Les résultats de l’étude développée dans la section précédente ont montré que la combi-
naison de l’altimétrie Ka/Ku doivent pouvoir fournir des estimations d’épaisseur de neige à
la surface de la banquise. Il est toutefois important de rappeler que ces résultats sont basés
1) sur un modèle théorique de pénétration semi-empirique et 2) sur une validation faite à
partir de mesures in situ. Par conséquent, avant de valider définitivement la méthodologie
d’estimation d’épaisseur de neige par altimétrie, de nouvelles investigations doivent encore
être menées.
Une façon plus directe pour valider cette méthode consisterait à mesurer directement la pro-
fondeur de pénétration du signal altimétrique en bandes Ku et Ka dans la neige arctique.
Comme nous l’avons vu au cours du Chapitre III, ce genre d’étude a déjà été menée pour
les altimètres opérant en bande Ku. Les résultats de ces travaux ont montré que malgré la
présence d’eau liquide et de gros cristaux de neige dans certaines régions, le signal radar en
bande Ku pénètre généralement jusqu’à une zone proche de l’interface neige/glace (Willatt
et al., 2011 ; Ricker et al., 2015 ; Armitage et Ridout, 2015).
Concernant l’altimétrie en bande Ka, il existe très peu d’étude de pénétration du signal radar
dans la neige arctique (Armitage et Ridout, 2015). De plus, les missions aéroportées de
validation telles que Operation IceBridge ou CryoVex n’ont jusqu’à présent jamais permis de
mesurer la pénétration du signal radar en bande Ka. Cela dit, les résultats récents concer-
nant l’altimétrie Ka (Maheshwari et al., 2015 ; Armitage et Ridout, 2015 ; Guerreiro
et al., 2016) ont encouragé l’ESA à embarquer un nouvel altimètre radar opérant en bande
Ka (Karen) à bord des missions aéroportées CryoVex. En outre, le plan de vol des missions
aéroportées incluait pour la première fois au printemps 2017 des vols sous les traces de SA-
RAL/AltiKa (cf. figure 6.9).
Une fois que le traitement des mesures obtenues par l’instrument Karen sera effectué, l’ana-
lyse scientifique des données radar sera en partie menée au LEGOS et permettra de valider
(ou non) l’approche d’estimation de l’épaisseur de neige par altimétrie.
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Figure 6.9 – (a) Plan de vol de la campagne de mesures aéroportées CryoVex (printemps
2017) embarquant pour la première fois à son bord l’altimètre radar Karen et (b) exemple
typique d’échogramme radar produit par Karen. Tirés du rapport de campagne préliminaire
de la campagne CryoVex 2017.
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Le second point qu’il est important d’aborder dans cette section est le biais potentiel
d’épaisseur de neige lié à la différence de taille des empreintes radar de CryoSat-2 et AltiKa.
En effet, nous avons démontré dans le Chapitre IV que la variabilité de la rugosité de surface
pouvait causer un biais non-constant sur le range pour les altimètres ayant une large empreinte
radar. Pour limiter ce bais, nous avons fait appel à la version "dégradée" de la mesure SAR,
le Pseudo-LRM, afin de comparer les données de CryoSat-2 et AltiKa dans le même mode
de mesure (LRM). Malgré cet effort, la différence de taille d’empreinte entre les 2 capteurs
(respectivement 18 km et 8 km de diamètre pour CryoSat-2 et AltiKa) reste tout de même
une cause potentielle de biais. A l’avenir, il sera donc nécessaire d’évaluer et de corriger ce
biais potentiel afin d’améliorer les estimations d’épaisseur de neige par altimétrie.
Pour corriger un tel biais 2 solutions sont éventuellement envisageables :
• Utiliser un retracker prenant en compte les caractéristiques instrumentales de chaque
altimètre.
• Utiliser une correction empirique comme nous l’avons fait dans le Chapitre IV afin
d’estimer un range "SAR-like" à partir des mesures d’AltiKa.
En conclusion, ce chapitre de thèse aura été l’occasion d’ouvrir la voie à une nouvelle
technique de mesure de l’épaisseur de neige par altimétrie spatiale. Bien que les résultats
soient pour l’instant très concluant, un nombre important de développements doivent encore
être réalisés afin de pouvoir utiliser cette technique pour améliorer les estimations d’épaisseur
de banquise.
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7.1 Conclusion
L’objectif principal de cette thèse était l’amélioration des estimations d’épaisseur de ban-
quise par altimétrie spatiale afin de produire et d’analyser la première longue série temporelle
d’épaisseur de glace. Avant de se mettre en quête de ces objectifs, nous avons commencé
par décrire de façon détaillée la banquise (Chapitre I) et l’altimétrie radar (Chapitre II).
Nous avons ensuite expliqué comment l’altimétrie radar pouvait être utilisée pour mesurer
l’épaisseur de glace, grâce notamment à la technique du franc-bord. Cette description de la
méthodologie du franc-bord a été l’occasion d’identifier les points clés pouvant permettre
l’amélioration des techniques de mesure de l’épaisseur de glace par altimétrie (Chapitre III).
Le premier point clé que nous avons identifié concerne la continuité de la mesure du franc-
bord entre différentes missions altimétriques (Chapitre IV). Cette question est fondamentale
dans un contexte d’évolution de la technologie radar et notamment dans le contexte de la tran-
sition de l’altimétrie conventionnelle (LRM) vers l’altimétrie à synthèse d’ouverture d’antenne
(SAR). Pour évaluer l’impact du mode du capteur radar sur la mesure de franc-bord, nous
avons comparé les mesures de franc-bord obtenues à partir d’Envisat (LRM) et de CryoSat-2
(SAR) durant leur période de vol commune (2010-2012). Les résultats de cette comparaison
ont montré que l’altimétrie SAR est beaucoup mieux adaptée à la mesure du franc-bord que
l’altimétrie LRM du fait de sa plus petite empreinte au sol. Nous avons également démontré
que la mesure altimétrique en mode SAR est moins sensible aux variations de rugosité de
surface que la mesure en mode LRM et que la plus grande sensibilité de l’altimétrie LRM aux
caractéristiques de la glace est responsable d’un biais non-linéaire important de franc-bord
qui ne permettait a priori pas d’assurer la continuité entre les 2 missions.
Suite à ces résultats, nous avons proposé une méthode visant à corriger les mesures de franc-
bord produites par Envisat à partir du franc-bord de CryoSat-2 et du pulse-peakiness d’En-
visat (proxy de la rugosité de surface). Nous avons ensuite validé cette méthodologie en com-
parant les épaisseurs de banquise obtenues à partir des estimations corrigées de franc-bord
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Envisat à des données in situ. Cet exercice a permis de démontrer que cette méthodologie
permettait de corriger la différence de biais de franc-bord LRM/SAR et d’assurer la continuité
de la mesure de franc-bord entre les missions Envisat et CryoSat-2 et plus généralement entre
l’ensemble des missions d’altimétrie radar.
La correction du biais de franc-bord d’Envisat a par la suite permis de combiner les
mesures de franc-bord des missions Envisat et CryoSat-2 afin de produire une série temporelle
d’épaisseur de glace jusqu’à 81.5◦N sur la période 2002-2016 (Chapitre V).
L’analyse de cette série temporelle a montré que l’épaisseur de banquise arctique a diminué
en moyenne de 0.013(±0.009) m.an−1 au cours de la période d’étude. La faible significativité
(p-value = 0.8) ainsi que la forte incertitude associée à cette tendance s’expliquent par la
forte variabilité inter-annuelle de l’épaisseur de banquise arctique. Cette forte variabilité de
l’épaisseur de banquise arctique a été principalement attribuée aux variations de surface de
glace pérenne.
Un autre résultat important issu de cette analyse est la comparaison de notre série temporelle
avec les autres estimations disponibles dans la littérature. Mis à part un jeu de données
produit à partir des données ICESat, l’ensemble des jeux de données d’épaisseur de glace
fournissent des valeurs largement supérieures (∼0.5 m) à nos estimations. Une comparaison
d’un de ces jeux de données à des mesures in situ a permis de montrer qu’aux endroits où
se trouvent les données in situ, nos estimations semblent plus cohérentes. Nos résultats ne
nous permettent toutefois pas d’étendre ces conclusions à l’ensemble de l’Arctique et d’autres
études doivent encore être menées afin de mieux comprendre l’origine de ces différences.
Le second point clé que nous avons identifié comme chantier d’amélioration des estima-
tions d’épaisseur de glace par altimétrie réside dans la conversion du franc-bord en épaisseur
de glace. Cette conversion est généralement effectuée en résolvant l’équation d’équilibre hy-
drostatique existant entre la glace et l’océan. Pour résoudre cette équation, il est nécessaire
de pouvoir estimer des caractéristiques telles que l’épaisseur de neige, la densité de glace, de
neige et d’eau de mer. Puisque ces caractéristiques ne sont, à l’heure actuelle, pas mesurables
à l’échelle du Bassin Arctique il a donc fallu les paramétrer. Malheureusement, les paramé-
trisations utilisées dans la littérature s’appuient généralement sur des climatologies et des
valeurs constantes qui ne rendent pas compte des variations inter-annuelles ni des impacts du
réchauffement climatique (cf. Chapitre III & V).
Afin d’améliorer les mesures d’épaisseur de glace, nous avons analysé la possibilité de mesurer
l’un des paramètres essentiels à la conversion du franc-bord en épaisseur de glace : l’épaisseur
de neige. Pour ce faire, nous avons développé une toute nouvelle méthodologie basée sur la
combinaison des mesures altimétriques obtenues en bande Ku (13.7 GHz) et en bande Ka (37
GHz). Une analyse de la profondeur de pénétration du signal radar basée sur des observations
terrains et un modèle théorique a permis de montrer que le signal radar en bande Ku pénètre
jusqu’à une zone proche de l’interface neige/glace tandis que le signal radar en bande Ka
s’arrête dans une zone proche de l’interface air/neige. Ce résultat théorique nous a permis de
montrer que la combinaison des hauteurs altimétriques mesurées en bande Ka et Ku devrait
permettre de mesurer l’épaisseur de neige à la surface de la banquise.
Pour tester cette méthodologie, les altimètres Cryosat-2 (Ku) et AltiKa (Ka) ont été utili-
sés afin de produire pour la première fois des mesures d’épaisseur de neige par altimétrie à
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l’échelle du Bassin Arctique. La comparaison de ces mesures d’épaisseur de neige à des me-
sures in situ a permis de valider ces estimations durant les 3 hivers étudiés. Bien que d’autres
études doivent encore être menées pour analyser cette technique de mesure, la méthodologie
que nous avons développée devrait à l’avenir permettre de fortement améliorer la méthodo-
logie de conversion du franc-bord en épaisseur de glace.
7.2 Perspectives
Comme nous l’avons vu au cours de cette thèse, les missions d’altimétrie fournissent
des données au dessus des pôles depuis 1991 (ERS-1) et continueront d’en fournir dans le
futur avec la suite Sentinel-3. Toutes ces missions sont autant de possibilités d’élargir la série
temporelle d’épaisseur de banquise.
En ajoutant les missions ERS-1/2, qui ont volé entre 1991 et 2004, c’est plus de 10 années
d’épaisseur de banquise qui pourraient venir s’ajouter à notre série temporelle. Afin d’intégrer
ces données, il faudra toutefois mener une analyse des potentiels biais inter-mission de franc-
bord liés au mode LRM des altimètres à bord des satellites ERS.
Les mesures de franc-bord obtenues à partir des futures missions altimétriques devront elles-
aussi être analysées afin de limiter les biais inter-missions de franc-bord. Cette étude peut
commencer dès à présent avec Sentinel-3A qui a déjà fourni plus d’une année d’observations
altimétriques au dessus de la banquise arctique.
Ces analyses de la continuité de la mesure du franc-bord devraient permettre d’obtenir une
série temporelle d’épaisseur de glace suffisamment longue (> 20-25 ans) pour étudier les
variations d’épaisseur de la glace à des échelles décennales. Une telle série temporelle devrait
notamment permettre d’améliorer la significativité de la tendance d’épaisseur de banquise.
La seconde perspective importante de cette thèse concerne la mesure de l’épaisseur de
neige à la surface de la banquise. Avant d’utiliser ces données d’épaisseur de neige pour
améliorer la conversion du franc-bord en épaisseur de glace, de nombreuses analyses doivent
encore être conduites afin de valider l’approche développée. Dans ce contexte, une étude sera
très prochainement menée au LEGOS (entre autres) dans le cadre du projet ESA "CryoSat
SciEnce-oriented data Analysis over Sea-ICE" afin d’apporter de plus amples informations
sur cette technique de mesure de l’épaisseur de neige.
La validation de cette méthodologie pourrait ouvrir de vastes possibilités pour le suivi de
la banquise. Elle pourrait notamment permettre de développer le suivi par altimétrie de la
banquise antarctique, qui recueille très peu d’intérêt à l’heure actuelle. Ce faible intérêt s’ex-
plique principalement par l’absence d’une climatologie d’épaisseur de neige et donc par la
non-possibilité de convertir le franc-bord en épaisseur de glace. La mesure de l’épaisseur de
neige en Antarctique par altimétrie pourrait contribuer à obtenir les premières estimations
globales d’épaisseur de banquise antarctique. Cette approche pourrait par la suite être gé-
néralisée à d’autres zones englacées (Baie de Baffin, Baie d’Hudson, Lac Pavin, etc) afin, là
aussi, d’assurer le suivi de l’épaisseur de glace.
Au delà de son importance pour la conversion du franc-bord en épaisseur de glace, la mesure
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de l’épaisseur de neige pourrait bénéficier plus largement à la communauté scientifique polaire.
L’épaisseur de neige est par exemple un important facteur d’isolation thermique et sa me-
sure pourrait donc contribuer à améliorer la représentation des échanges thermodynamiques
entre l’atmosphère et l’océan. En outre, la connaissance de l’épaisseur de neige à la surface
de la banquise pourrait permettre d’améliorer l’estimation de la quantité de rayonnement
solaire atteignant l’Océan et faciliterait ainsi les estimations de production primaire (Zhang
et al., 2015). Cette thématique est totalement d’actualité puisque le consortium international
"Green Edge" qui a débuté en 2016 a notamment pour objectif de comprendre les mécanismes
de production primaire se déroulant sous la glace.
La dernière perspective qu’il nous faut mentionner est d’une importance capitale puisqu’il
s’agit des mesures in situ. Comme nous l’avons vu tout au long de cette thèse, la mesure terrain
est indispensable à la validation des mesures satellites. Par conséquent, il est nécessaire de
maintenir les efforts pour assurer la continuité des programmes de mesure.
Si les programmes BGEP, IMB et OPTiMISM vont continuer à fournir des données d’épaisseur
de glace de mer arctique dans les années à venir, les vols aéroportés OIB devraient quant eux
s’arrêter après le lancement d’ICESat-2. Cet arrêt se traduira notamment par la fin des
mesures d’épaisseur de neige et de franc-bord à grande échelle et devrait fortement pénaliser
les études satellitaires. Dans ce contexte, il est nécessaire de réfléchir aux moyens dont nous
disposerons pour continuer à assurer la validité des mesures satellites.
De l’autre côté du globe, sur la banquise antarctique, le besoin de mesures in situ est encore
plus criant. En effet, il n’existe actuellement aucune station autonome permettant de mesurer
en continue l’épaisseur de glace, et le suivi de la banquise antarctique se limite bien souvent
à des mesures réalisées lors de campagnes terrains. L’installation de dispositifs de mesures
tels que ceux installés en Arctique sera donc un objectif important à l’avenir pour permettre
de valider les mesures satellitaires et pour améliorer notre compréhension des mécanismes de
variabilité de la banquise antarctique.
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Table B.1 – Tableau répertoriant l’ensemble des missions d’altimétrie spatiale ainsi que les
caractéristiques des altimètres radar embarqués à bord. Si la colonne "fin" affiche "-", cela
signifie que la mission est toujours en vol à l’heure où ce manuscrit est rédigé.
Mission/altimètre Lancement Fin Latitude maximum Modes Fréquence(s)
Seasat/ALT 06/1978 10/1978 72◦ LRM Ku
Geosat/GRA 03/1985 01/1990 72◦ LRM Ku
ERS-1/RA 07/1991 03/2000 81.5◦ LRM Ku
Topex/Poseidon 08/1992 01/2003 66◦ LRM Ku (C)
ERS-2/RA-2 08/1995 06/2003 81.5◦ LRM Ku
Geosat-FO/GRA 02/1998 11/2008 72◦ LRM Ku
Jason-1/Poseidon-2 12/2001 07/2013 66◦ LRM Ku (C)
Envisat/RA-2 03/2002 04/2012 81.5◦ LRM Ku (S)
Jason-2/Poseidon-3 06-2008 - 66◦ LRM Ku (S)
HY-2A/RA 08/2011 - 81◦ LRM Ku (C)
CryoSat-2/SIRAL 04/2010 - 88◦ SAR Ku
SARAL/AltiKa 02/2013 - 81.5◦ LRM Ka
Jason-3/Poseidon-3B 01/2016 - 66◦ LRM Ku
Sentinel-3/SRAL 02/2016 - 81.5◦ SAR Ku (C)
Table B.2 – Coefficients du fit quadratique à deux dimensions de l’équivalent d’épais-
seur de neige (SD)sur la banquise Arctique issue de l’étude de (Warren et al., 1999).
Le fit est défini sur une grille rectangulaire ayant comme origine le Pôle Nord, l’axe 0◦E
comme axe des x et l’axe 0◦E comme axe des y. La SD à la position (x,y) est donnée par
SD=H0+Ax+By+Cxy+Dx2+Ey2. Les unités en x et y sont des degré d’arc.
H0 A B C D E
Jan 28.01 0.127 -1.1833 -0.1164 -0.0051 0.0243
Fev 30.28 0.1056 -0.5908 -0.0263 -0.0049 0.0044
Mar 33.89 0.5486 -0.1996 0.028 0.0216 -0.0176
Avr 36.8 0.4046 -0.4005 0.0256 0.0024 -0.0641
Mai 36.93 0.0214 -1.1795 -0.1076 -0.0244 -0.0142
Juin 36.59 0.7021 -1.4819 -0.1195 -0.0009 -0.0603
Jui 11.02 0.3008 -1.2591 -0.0811 -0.0043 -0.0959
Aou 4.64 0.31 -0.635 -0.0655 0.0059 -0.0005
Sep 15.81 0.2119 -1.0292 -0.0868 -0.0177 -0.0723
Oct 22.66 0.3594 -1.3483 -0.1063 0.0051 -0.0577
Nov 25.57 0.1496 -1.4643 -0.1409 -0.0079 -0.0258
Dec 26.67 -0.1876 -1.4229 -0.1413 -0.0316 -0.0029
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Table B.3 – Coefficients du fit quadratique à deux dimensions de l’équivalent d’eau li-
quide (SWE) contenue dans la neige se trouvant sur la banquise Arctique issue de l’étude de
(Warren et al., 1999). Le fit est défini sur une grille rectangulaire ayant comme origine le Pôle
Nord, l’axe 0◦E comme axe des x et l’axe 0◦E comme axe des y. Les unités en x et y sont des
degré d’arc. La SWE à la position (x,y) est donnée par SWE=H0+Ax+By+Cxy+Dx2+Ey2.
H0 A B C D E
Jan 8.37 -0.027 -0.34 -0.0319 -0.0056 -0.0005
Fev 9.43 0.0058 -0.1309 0.0017 -0.0021 -0.0072
Mar 10.74 0.1618 0.0276 0.0213 0.0076 -0.0125
Avr 11.67 0.0841 -0.1328 0.0081 -0.0003 -0.0301
Mai 11.8 -0.0043 -0.4284 -0.038 -0.0071 -0.0063
Juin 12.48 0.2084 -0.5739 -0.0468 -0.0023 -0.0253
Jui 4.01 0.097 -0.493 -0.0333 -0.0026 -0.343
Aou 1.08 0.0712 -0.145 -0.0155 0.0014 0
Sep 3.84 0.0393 -0.2107 -0.0182 -0.0053 -0.019
Oct 6.24 0.1158 -0.2803 -0.0215 0.0015 -0.0176
Nov 7.54 0.0567 -0.3201 -0.0284 -0.0032 -0.0129
Dec 8 -0.054 -0.365 -0.0362 -0.0112 -0.0035
Table B.4 – Périodes de vol de l’altimètre laser ICESat
"Campagnes printemps" "Campagnes automne"
20 Février 2003 -29 Mars 2003 25 Septembre 2003 - 19 Novembre 2003
17 Février 2004 - 21 Mars 2004 3 Octobre 2004 - 8 Novembre 2004
17 Février 2005 - 24 Mars 2005 21 Octobre 2005 - 24 Novembre 2005
22 Février 2006 - 27 Mars 2006 25 Octobre 2006 - 27 Novembre 2006
12 Mars 2007 - 14 April 2007 4 Octobre 2008 - 19 Octobre 2008
17 Février 2008 - 21 Mars 2008
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Annexe C
Desciption des jeux de données
d’épaisseur de glace annexes
Épaisseur de glace Icesat-JPL
Ce produit d’épaisseur de glace fait suite à l’étude de Kwok et al., 2009 et fait appel à
l’altimètre laser ICESat (https ://rkwok.jpl.nasa.gov/icesat/). ICESat a survolé la banquise
entre 2003 et 2008 et a permis de mesurer pour la première fois l’épaisseur de banquise avec
une grande précision.
Nous appellerons ce produit "Icesat-JPL" en rapport avec l’institut d’appartenance de Ron
Kwok. Les données d’ICESat ne sont disponibles qu’à certaines périodes de l’année (généra-
lement en Octobre-Novembre et en Février-Avril, cf. Annexe B.4). Ce faible échantillonnage
temporel est dû à de nombreux problèmes techniques rencontrés par l’altimètre laser. Pour
comparer les épaisseurs de glace d’ICESat avec nos estimations d’épaisseur de glace nous
avons donc du construire un jeu de données "hivernal" à partir des données ICESat. Pour ce
faire, nous avons moyenné pour chaque hiver les mesures d’épaisseur de banquise obtenues
durant la campagne "automnale" (Octobre-Novembre) aux mesures obtenues durant la cam-
pagne "printanière" (Février/Mars) afin de créer une estimation hivernale similaire à la notre.
Notons cependant que cette procédure est susceptible de créer certaines différences qu’il sera
important de considérer lors de la comparaison.
Dans ce produit, l’épaisseur de glace est estimée à partir du franc-bord total (franc-bord
+ épaisseur de neige) fourni par ICESat. Ce dernier est mesuré en calculant la différence de
hauteur entre les leads et les floes. Pour déterminer la présence de leads avec ICESat, l’auteur
utilise la valeur de réflectance des surfaces similairement à la méthode employée en altimétrie
radar.
Autre point important : pour convertir le franc-bord en épaisseur de glace, l’auteur utilise une
épaisseur de neige qu’il calcule lui même en faisant précipiter de la neige sortie de la réanalyse
NCEP (https ://www.esrl.noaa.gov/psd/data/reanalysis/reanalysis.shtml) sur de la banquise
mise en mouvement à partir de mesures de dérives obtenues par satellite. Il est important de
souligner que cette étude est la seule à ne pas faire appel à la climatologie de Warren pour
paramétrer l’épaisseur de neige à la surface de la banquise.
Épaisseur de glace Icesat-NSIDC
Le produit d’épaisseur de glace "Icesat-NSIDC" (https ://nsidc.org/data/NSIDC-0393/versions/1)
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est lui aussi estimé à partir de l’altimètre ICESat (Yi et Zwally, 2009). Contrairement au
produit Icesat-JPL, les leads ne sont pas détectés par réflectance mais sont identifiés en pre-
nant les observations correspondant aux 3% des hauteurs les plus faibles dans chaque segment
de 25 km. Cette méthodologie est permise par la grande précision verticale de l’altimétrie laser
et par l’absence du phénomène de rétrodiffusion off-Nadir.
L’autre différence notable avec le jeu de données Icesat-JPL est la paramétrisation de l’épais-
seur de neige à la surface de la banquise : dans le produit Icesat-NSIDC l’épaisseur de neige
dans la méthode Icesat-NSIDC est obtenue en combinant empiriquement les données de la
climatologie de Warren avec les mesures de franc-bord d’ICESat.
Épaisseur de glace CryoSat-2-CPOM
Le jeu de donnée "CryoSat-2-CPOM" a été le premier jeu de donnée basé sur la mission
CryoSat-2 qui ait été distribué librement (http ://www.cpom.ucl.ac.uk/csopr/seaice.html).
Il est basé sur l’étude de Laxon et al., 2013 que nous avons longuement détaillée dans le
Chapitre III. La distribution du jeu de données CryoSat-2-CPOM s’est arrêtée en 2014, avec
le passage de la Baseline B à la Baseline C du produit altimétrique de l’ESA, et n’a à l’heure
actuelle pas encore repris.
Alors que l’épaisseur de glace pourrait être fournie mensuellement au vu de la couverture
temporelle de CryoSat-2, les responsables de ce produit ont préféré fournir des estimations
automnales et printanières à l’image de celle d’ICESat. Par conséquent, nous moyennons là
encore les mesures automnales et printanières afin de créer une estimation hivernale moyenne
de l’épaisseur de banquise Arctique comparable à la notre.
Dans le jeu de données CryoSat-2-CPOM, le range est estimé à partir de 2 retrackers différents
(un pour les leads et un pour les floes). De plus le masque de type de glace (MY/FY) utilisé
pour paramétrer l’épaisseur de neige et la densité de glace est celui fourni par OSI SAF (basé
sur la relation empirique existant entre la rugosité de la glace et son âge).
Épaisseur de glace CryoSat-2-AWI
Le jeu de donnée "CryoSat-2-AWI" est basé sur l’étude de Ricker et al., 2014 et est dis-
tribué par l’Alfred Wegner Institut (AWI, http ://data.seaiceportal.de/gallery/). L’épaisseur
de glace du produit CryoSat-2-AWI est fournie mensuellement sur la période 2010-16. Tout
comme pour nos estimations, il suffit de moyenner les épaisseurs de glace pour les mois de
Novembre à Mars pour estimer l’épaisseur de glace hivernale.
Dans ce produit, que nous avons également longuement détaillé dans le Chapitre III, le range
est estimé à partir d’un seul et unique retracker (TFMRA, seuil à 50%) que ce soit pour les
leads ou pour les floes. Comme pour le produit CryoSat-2-CPOM, ce jeu de donnée fait appel
à la classification OSI SAF pour paramétrer l’épaisseur de neige et la densité de glace de mer
nécessaires à la conversion du franc-bord en épaisseur de glace.
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Résumé
Les observations spatiales d’extension de glace de mer montrent que la banquise arctique
a fortement réduit au cours des 40 dernières années, avec une nette tendance à l’accélération
depuis la fin des années 1990. Bien que les processus expliquant cette fonte accélérée soient
en partie compris, les modèles de banquise ne reproduisent pas clairement les variations
d’extension observées. Cette mauvaise représentation des modèles est généralement attribuée
à une méconnaissance des rétroactions climatiques. Parmi ces rétroactions, nous souhaitons
nous intéresser à l’une d’entre elles en particulier : l’amincissement de la glace de mer. Cet
amincissement est généralement associé à une fonte plus précoce et à une accélération de
l’export de glace. L’amélioration de la représentation de l’épaisseur de banquise est donc
nécessaire pour mieux comprendre les variations d’extension de banquise observées au cours
des dernières décennies.
Contrairement aux données d’extension de banquise, il n’existe pas à l’heure actuelle de
données d’épaisseur de glace à l’échelle du Bassin Arctique couvrant une longue période (> 20
ans). En revanche, de multiples études ont montré qu’il était possible d’estimer l’épaisseur de
glace à l’échelle du Bassin Arctique à partir de l’altimétrie spatiale. Pour mesurer l’épaisseur
de glace par altimétrie, on emploie généralement la technique du "franc-bord". Cette méthode
consiste à estimer par altimétrie spatiale l’épaisseur de glace émergée (le franc-bord) et à
convertir cette mesure en épaisseur totale en résolvant l’équation d’hydrostatique qui existe
entre la glace recouverte de neige et l’océan. La méthode du franc-bord a été appliquée
à diverses missions altimétriques (ERS-2, Envisat et CryoSat-2) depuis 1995 et devrait ainsi
pouvoir fournir une série temporelle d’épaisseur de glace de plus de 20 ans. Cela dit, il n’existe
à ce jour aucune série temporelle d’épaisseur de glace couvrant plus de 6 années. Cette absence
d’une longue série temporelle est principalement due à un manque de continuité de la mesure
du franc-bord liée à l’évolution des techniques radar (altimétrie conventionnelle/altimétrie
SAR) ainsi qu’aux incertitudes liées à la conversion du franc-bord en épaisseur de glace.
Dans ce contexte, cette thèse a pour objectifs d’analyser les biais inter-missions de franc-bord
et d’améliorer la conversion du franc-bord en épaisseur de glace en exploitant au mieux la
mesure altimétrique. Pour remplir ces objectifs, un travail de fond est réalisé sur l’interaction
de la mesure radar avec l’environnement de la banquise (neige, rugosité, etc).
Les résultats de l’analyse de la mesure radar sur la banquise permettent d’établir la plus
longue série temporelle d’épaisseur de glace de mer disponible à ce jour (2002-2016). L’analyse
de cette série temporelle montre que la banquise s’est amincie en moyenne de 0.013(±0.09)
m.an−1 au cours de la période 2002-2016. Cet amincissement est principalement attribué
à la réduction de surface de glace pérenne ayant eu lieu au cours de la même période. La
forte incertitude associée à cette tendance est quant à elle attribuée à l’importante variabilité
inter-annuelle de l’épaisseur de banquise arctique.
Mots clés : Arctique, banquise, neige, franc-bord, épaisseur de glace, altimétrie radar,
Low Resolution Mode, Synthetic Aperture Radar.
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